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La composition isotopique de l’oxygène dans la cellulose des sphaignes est étudiée depuis 
quelques années dans les sédiments tourbeux pour son potentiel paléoclimatique. Si le lien 
entre la composition isotopique de l’eau de source utilisée par la plante et celle de la cellulose 
est bien établi, la provenance de l’eau utilisée et l’effet de la microtopographie le sont moins. 
De plus, la relation entre la composition isotopique de l’oxygène de l’eau dans les tourbières 
et le climat est toujours incertaine. Le but de la présente recherche est de déterminer la 
provenance de l’eau utilisée par les bryophytes de différents biotopes de tourbières 
ombrotrophes et minérotrophes du Québec et de tenter de comprendre l’effet du climat 
(température et précipitation) sur la composition isotopique de l’oxygène de ces bryophytes. 
À cette fin, des échantillons d’eau et de mousses de surface ont été récoltés dans 16 
tourbières du Québec méridional et boréal et analysés pour la composition en δ18O. Un volet 
paléoclimatique a aussi été réalisé afin d’étudier la variabilité de cet indicateur dans le temps 
et parallèlement à d’autres indicateurs. Deux carottes ont été récoltées dans une tourbière à 
palses de la région de Kuujjuarapik, dans le Nord du Québec, sur lesquelles des analyses 
polliniques, isotopiques (
18
O), de la densité sèche et du contenu en carbone ont été effectuées. 
Les résultats des échantillons de surface ont permis de constater que la provenance de l’eau 
alimentant les bryophytes n’est pas la même selon le biotope (butte vs dépression). Les 
mousses de buttes sont alimentées en eau par les précipitations récentes lors de la saison de 
croissance, alors que les mousses de dépressions sont alimentées par l’eau de la nappe 
phréatique qui représente une valeur moyenne annuelle. Il s’ensuit une différence moyenne 
significative entre le δ18O de la cellulose des mousses croissant sur les buttes et celles dans 
les dépressions (2,61 ‰). Les relations établies avec les paramètres climatiques suggèrent 
également une différence de la composition du δ18O selon le biotope, alors que les mousses 
de buttes semblent influencées par la quantité de précipitations de la saison de croissance et 
les mousses de dépressions, par la température moyenne annuelle et la quantité de 
précipitations moyenne annuelle. Les résultats des analyses paléoclimatiques (pollen et 
stratigraphie) démontrent aussi que la composition isotopique de l’oxygène de la cellulose 
des bryophytes correspond principalement à des changements d’ordre topographique dans la 
tourbière. L’étroite relation du δ18O avec la position de la nappe phréatique inférée de même 
qu’avec l’évènement de sécheresse identifié vers 4,2 ka BP suggère également une influence 
importante de la nappe phréatique sur la composition isotopique de l’eau en surface. Le δ18O 
des bryophytes dans les tourbières est donc un indicateur qui peut s’avérer utile dans les 
études paléoclimatiques, mais qui doit être interprété avec prudence.  
 












      La température moyenne mondiale a augmenté de 0,74 °C entre 1906 et 2005 (GIEC, 
2007), avec une élévation plus marquée dans le nord de l’hémisphère nord. En effet, dans 
l’arctique québécois, une hausse de près de 2 °C a été enregistrée depuis 1993 (Bourque et 
Simonet, 2008). Les observations indiquent des concordances entre cette hausse de 
température et celle du niveau marin, la fonte des glaciers et du pergélisol, l’augmentation 
des précipitations en Amérique du Nord ainsi que l’augmentation des activités cycloniques 
dans l’Atlantique Nord. Les différents scénarios climatiques prévoient un réchauffement 
supplémentaire de 0,6 à 4 °C d’ici la fin du millénaire, avec des effets marqués sur les 
écosystèmes, la santé, la production alimentaire et les ressources en eau (GIEC, 2007).    
 
Si l’augmentation des températures contemporaines est directement liée aux activités 
humaines (GIEC, 2007), notamment par l’émission de dioxyde de carbone (CO2) dans 
l’atmosphère par l’utilisation de combustibles fossiles, il n’en demeure par moins que des 
variations naturelles du climat sont survenues dans le passé. Ces variations climatiques et 
leurs effets sur les écosystèmes, l’atmosphère et les océans servent de base théorique aux 
modèles climatiques visant à projeter les fluctuations futures du climat. Une meilleure 
compréhension des changements climatiques passés et de leurs effets sur le système terrestre 
permet donc d’améliorer les prédictions. Dans ce contexte, l’étude des variations climatiques 






1.1   Changements climatiques au cours de l’Holocène 
      Bien que l’époque holocène n’ait pas enregistré d’écart climatique aussi important que 
durant l’ensemble de la période quaternaire, les variations de températures ont été assez 
majeures pour influencer de façon concrète le couvert végétal (Webb, 1986; Gajewski, 1987; 
Gajewski et al., 1993; Viau et Gajewski, 2009), le couvert de glace océanique (Bond et al., 
1997), la présence de pergélisol (Payette et al., 2004) et même les activités humaines (Hodell 
et al., 2001). De façon générale, le climat holocène a été séparé en quatre périodes distinctes, 
soit la phase de réchauffement postglaciation (10 000 - 8 000 ans étal. BP), un 
refroidissement entre 8 000 et 6 000 ans étal. BP, un réchauffement mi-holocène, puis un 
refroidissement à l’Holocène récent, après 3 000 ans étal. BP (Mayewski et al., 2004; Viau et 
al., 2006; Wanner et al., 2008). Ces intervalles ont été entrecoupés de plusieurs fluctuations à 
court terme, parmi lesquelles figurent l’évènement froid de 8 200 ans étal. BP, l’épisode 
chaud médiéval  (ÉCM, ~ 1 200 ans étal. BP) et le Petit Âge Glaciaire (PAG, 600-200 ans 
étal. BP). Plusieurs études suggèrent une périodicité dans la variabilité climatique holocène 
d’environ 1 000-1 500 ans, d’après l’avancée des glaciers en Amérique du Nord et en Europe 
(Denton et Karlén, 1973), l’étude de carottes marines du nord de l’Atlantique (Bond et al., 
1997) et des enregistrements polliniques terrestres (Viau et al., 2002). Au Québec, la 
variabilité moyenne des températures de juillet et de janvier durant les derniers 8 000 ans 
étal. BP a été respectivement de 0,28 °C et 0,5 °C (Viau et Gajewski, 2009). Plusieurs 
hypothèses ont été proposées pour expliquer les fluctuations climatiques au cours de 
l’Holocène, comme les changements des paramètres orbitaux (Wanner et al., 2008), les 












1.2   L’étude du climat et des environnements passés à partir des tourbières 
      1.2.1   Définitions 
 
      Les tourbières sont des écosystèmes mal drainés où la matière organique s’accumule plus 
vite qu’elle ne se décompose (Payette et Rochefort, 2001). Il en résulte une accumulation de 
tourbe pouvant atteindre plusieurs mètres d’épaisseur, constituée principalement de végétaux 
primaires comme les sphaignes et les herbacées. Les tourbières sont largement distribuées à 
l’échelle du Globe, couvrant près de 5 millions de km², en particulier dans les régions 
tempérées, boréales, subarctiques et arctiques, où les températures basses et le bilan hydrique 
favorisent le maintien de ces milieux humides (Tarnocai et Stolbovoy, 2006). Au Canada, les 
tourbières couvrent environ 12 % du territoire, soit 1,1 x 10
6
 km² (Tarnocai et al., 2000) et 
sont majoritairement situées en zones boréale et subarctique. Au Québec, les tourbières ont 
commencé à se former peu après le retrait de la calotte glaciaire, il y a 12 000 ans BP 
(Gorham et al., 2007). On remarque ainsi une diminution générale de l’âge des tourbières du 
sud vers le nord.  
 
Il existe deux principaux types de tourbières selon la source d’alimentation en eau : les 
tourbières ombrotrophes qui sont isolées de la nappe phréatique locale et dont la source d’eau 
exclusive provient des précipitations, et les tourbières minérotrophes qui sont alimentées par 
les eaux souterraines de ruissellement local. Les tourbières ombrotrophes (bogs) sont acides 
et pauvres en minéraux, ce qui limite la diversité végétale aux mousses acidophiles 
(principalement les sphaignes) et à très peu d’espèces vasculaires (Payette et Rochefort, 
2001; Charman, 2002). Les tourbières minérotrophes (fens) sont plus riches en minéraux, 
avec un pH plus élevé et hébergent une végétation plus diversifiée dominée par les herbacées, 
les mousses brunes et les sphaignes. Les tourbières présentent diverses formes 
topographiques appelées biotopes, en équilibre avec les conditions d’humidité et de 
température, qui peuvent cependant se substituer dans le temps et dans l’espace. On trouve à 
la surface des tourbières des buttes, des lanières, des dépressions et des mares, chaque 
biotope étant colonisé par des espèces végétales spécifiques et caractérisé par une 






Un troisième type de tourbière caractérise les régions nordiques, soit les tourbières à palses 
ou à plateaux palsiques. Les palses sont des formes périglaciaires qui prennent naissance 
lorsque de la glace de ségrégation s’accumule sous forme de lentilles dans des dépôts 
organiques ou minéraux (Seppala, 1986). Ce type de glace résulte d’une redistribution de 
l’eau dans le sol à la suite de son attraction vers les endroits où la glace apparaît (Pissart, 
1987). La glace de ségrégation se forme dans des sédiments fins de taille inférieure à 0,1 mm 
(il doit y avoir présence d’eau interstitielle) lorsque les conditions d’humidité sont suffisantes 
et que le gel est lent. Ainsi, les palses de tourbières se forment dans la fraction minérale, à la 
base des dépôts organiques, en soulevant la tourbe à mesure de son édification. Les plateaux 
palsiques sont des palses de grandes dimensions (plus de 100 mètres de long), à la genèse 
encore méconnue, qui peuvent être le résultat d’une coalescence de plusieurs palses (Payette, 
2001). Dans les milieux les plus méridionaux où l’on retrouve des tourbières à palses 
actuellement, le processus de dégradation du pergélisol forme des mares thermokarstiques 
importantes autour et entre les palses. La surface des palses est souvent soumise à l’érosion 
éolienne et hydrique à la suite de son altération par les fentes de dilatation (Seppala, 2003). 
Au Québec, les tourbières à palses sont répandues dans la zone subarctique sur les dépôts 
limono-argileux associés à la transgression marine postglaciaire (Payette et Rochefort, 2001). 
Certains ilots de pergélisol sont également présents dans les milieux minérotrophes de la zone 
boréale (Payette et al., 1976; Dionne, 1978; Dionne, 1984). La formation des palses 
résulterait entre autre de l’épisode froid du PAG et ne seraient plus en équilibre avec les 




      1.2.2   Le carbone et le pergélisol  
 
       Comme expliqué précédemment, l’étude des changements climatiques est importante 
afin de nous aider à prévoir les impacts futurs des variations du climat sur l’environnement. 
Dans le contexte d’un climat instable, le comportement des tourbières est d’autant plus 
important à comprendre car ces écosystèmes sont d’importants puits de carbone organique 





tourbières ont emmagasiné plus de 600 Gt de carbone sous forme de matière organique, ce 
qui représente une moyenne de 547 Gt de carbone dans les tourbières au nord du 30
e
 parallèle 
de l’hémisphère nord (Yu et al., 2010). Au Canada, environ 150 Gt de carbone sont stockées 
dans les tourbières (Tarnocai, 2006). Les changements climatiques pourraient affecter 
l’hydrologie des tourbières, et donc l’équilibre actuel qui existe entre la séquestration et 
l’émission de carbone sous forme de CO2 et de CH4
 
(Tarnocai, 2006). De puits de carbone, 
certaines tourbières pourraient se transformer en source et favoriser une boucle de rétroaction 
positive dans l’atmosphère. 
 
À ce niveau, les tourbières à pergélisol, qui sont particulièrement sensibles aux changements 
climatiques, risquent d’être sévèrement affectées (Tarnocai, 2006). Tarnocai (2006) a suggéré 
qu’approximativement 87 % des 421 000 km² de tourbières à pergélisol au Canada et que 
84 % de leur contenu en carbone, soit 37 Gt, seront sévèrement affectés par les changements 
climatiques. La fonte du pergélisol dans les tourbières pourrait augmenter le bilan hydrique et 
favoriser une augmentation des émissions de méthane (Liblik et al., 1997; Christensen et al., 
2004; Johansson et al., 2006; Turetsky et al., 2008). D’un autre côté, la dégradation du 
pergélisol, après quelques années ou décennies, peut favoriser la reprise végétale et entraîner 
l’accumulation de carbone sous forme de tourbe (Robinson et Moore, 2000; Turetsky et al., 




      1.2.3   Rôle des tourbières en paléoécologie 
 
      La capacité qu’ont les tourbières de conserver des restes végétaux sur plusieurs 
millénaires les rend particulièrement importantes dans les études paléoclimatiques. Plusieurs 
indicateurs témoignant de changements environnementaux holocènes sont conservés dans la 
stratigraphie de la tourbe. Parmi les principaux indicateurs, on trouve les macrorestes 
végétaux, les grains de pollen, les thécamibes et le degré d’humification de la tourbe, qui 
nous donnent de l’information sur les conditions hydrologiques de surface de la tourbière et 







permettent ainsi de reconstituer chronologiquement les conditions passées qui ont influencé 
l’accumulation de la tourbe.  
 
Par contre, les indicateurs cités précédemment comportent tous des limites pour reconstituer 
le climat. L’étude des macrorestes végétaux, qui permet la reconstitution de l’humidité locale, 
devient problématique lors de la dominance d’une ou de quelques espèces tolérantes aux 
variations d’humidité, en plus de témoigner du caractère local des conditions de croissance 
(Birks et Birks, 1980; Hughes et al., 2006). L’analyse des thécamibes, organismes 
unicellulaires distribués à la surface des tourbières selon les conditions hydrologiques, est 
limitée par la préservation différentielle des espèces dans le temps, de même que par le 
manque d’analogues modernes de certaines espèces fossiles abondantes (Charman, 2001; 
Charman et al., 2007). L’analyse de l’humification de la tourbe, qui consiste à étudier son 
degré de décomposition et à le relier à l’humidité de surface du site, est limitée par la 
présence de plusieurs espèces végétales dont le taux de décomposition est variable (Scheffer 
et al., 2001; Blundell et Barber, 2005). De plus, toutes les méthodes visant à reconstituer les 
conditions d’humidité de surface dans les tourbières trouvent leur principale limite dans leur 
incapacité à isoler l’effet du climat sur les variations hydrologiques de celui des processus 
autogènes. Certaines études indiquent un contrôle dominant des températures sur les 
conditions d’humidité d’une tourbière (Schoning et al., 2005; Barber et Langdon, 2007) alors 
que d’autres accordent plus de poids à l’influence des précipitations (Charman et al., 2004). 
Dans un effort de synthèse, Charman et al. (2009) concluent à l’influence mixte des 
températures et des précipitations, alors que le déficit annuel en eau (soit les précipitations 
moins l’évaporation) des tourbières donne la meilleure corrélation avec l’indice d’humidité 
de surface. Dans un même ordre d’idée, Booth (2010) enregistre une corrélation entre 
l’humidité de surface de cinq tourbières et l’indice de sévérité de la sécheresse de Palmer 
(Palmer Drought Severity Index, PDSI). Dans ces deux études, les résultats de corrélation ont 
démontré que la variabilité des précipitations est légèrement plus importante que celle des 
températures. 
 
Face à de telles incertitudes, il y a donc un besoin pour le développement de méthodes 





la matière organique (C, H et O) est devenue une méthode prometteuse en paléoécologie des 
tourbières (Brenninkmeijer et al., 1982; Ménot-Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005; 
Daley et al., 2010; Tillman et al., 2010). L’analyse des isotopes d’oxygène de la cellulose des 
mousses permettrait peut-être de pallier aux limites des autres méthodes, en apportant un 
signal quantitatif des variations de températures dans le passé. De plus, elle permettrait la 
comparaison des données entre plusieurs types d’environnements, comme les carottes de 
glace, les sédiments de lacs et les cernes de croissance des arbres.  
 
 
1.3   Les isotopes de l’eau en paléoécologie 
 
      Depuis les années 1970, plusieurs études en paléoécologie se sont intéressées aux 
isotopes d’oxygène et d’hydrogène contenus dans la matière organique, notamment dans les 
cernes de croissance des arbres (e.g. Gray et Thompson, 1976; Libby et al., 1976; Burk et 
Stuiver, 1981; Lipp et al., 1996; Roden et al., 2000; Anderson et al., 2002), dans les 
sédiments lacustres (e.g. Wolfe et Edwards, 1997; Anderson et al., 2001; Wolfe et al., 2000 
et 2007) et dans la tourbe (e.g. Aravena et Warner, 1992; Aucour et al., 1996; Comtois, 1982; 
Ménot-Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005; Daley et al., 2010; Tillman et al., 2010). 
L’utilisation des ces isotopes en paléoécologie est basée sur les constats suivants : 1) la 
composition isotopique des matériaux organiques reflète celle de l’eau utilisée lors de la 
photosynthèse, 2) la composition isotopique de l’eau de source des plantes reflète celle des 
précipitations et 3) la composition isotopique des précipitations est régie par le climat, 
notamment la température. Une brève explication de ces phénomènes est décrite dans les 




      1.3.1   Les isotopes dans l’eau 
 
      Chaque élément chimique est composé d’un atome qui a une masse propre. Cette masse, 





élément ne change jamais, mais le nombre de neutrons peut varier, provoquant ainsi la 
création de différentes masses atomiques pour un même élément. Les isotopes sont donc 
deux atomes d’un même élément qui ont deux masses atomiques différentes. Certains de ces 
isotopes sont stables (ils ne varient pas dans le temps), alors que d’autres sont radioactifs et se 
désintègrent selon une durée de vie connue. 
L’atome d’oxygène comporte trois isotopes stables (16O, 17O et 18O), chacun présent dans une 
proportion moyenne définie sur la planète (respectivement, 99,76 %, 0,04 % et 0,2 %) 
(Mook, 2006).  De par sa faible concentration, l’isotope 17O est généralement moins utilisé et 
on lui préfère l’isotope 18O, dont le ratio avec 16O (18O/16O) donne de l’information 
pertinente.  
Lorsque l’eau s’évapore au-dessus des océans, la vapeur formée se déplace en altitude, 
suivant la latitude en se refroidissant et en se condensant. Une certaine partie de cette vapeur 
rejoint les continents, où elle précipite pour former les différents types d’eau de surface (lac, 
rivière, etc.) et d’eau souterraine (nappe phréatique). À mesure que la masse d’air se déplace 
vers le nord, les précipitations sont appauvries en isotopes lourds selon l’équation de 
Rayleigh (Gat, 1996) (fig.1.1).  
Les effets de la latitude, de l’altitude et de la continentalité sont détectables dans la 
composition isotopique résiduelle des précipitations à un endroit donné. Indirectement, on 
observe une corrélation positive entre la température et la composition isotopique des 





précipitations est donc un indicateur de la température à laquelle l’eau de la masse d’air a 




O est communément exprimé en ‰ par rapport au standard 







                                                                                                       
où A est la composition isotopique de l’échantillon et r est la composition isotopique du 

















Figure 1.1   Composition isotopique δ18O (en ‰ vs V-SMOW) des précipitations suivant 
un gradient nord-sud. Les points noirs représentent les 508 stations météorologiques de la 
base de données du Global Network of Isotope in Precipitation (GNIP). (Tirée de 





      1.3.2   La signature isotopique de l’eau dans les végétaux 
 
      Lors de la photosynthèse, les végétaux fixent l’oxygène de l’eau dans leur cellule avec un 
facteur d’enrichissement isotopique connu d’environ 27 ‰ (Epstein et al., 1977; DeNiro et 
Epstein, 1979, 1981; Yakir et DeNiro, 1990). Cette relation n’est pas affectée par la 
température ni par le contenu isotopique de l’air (DeNiro et Epstein, 1979; Sternberg et al., 





que la composition isotopique des précipitations est liée à la température, la composition 
isotopique de l’oxygène des plantes sera également corrélée à la température. Par contre, 
d’autres facteurs peuvent affecter la composition isotopique de l’eau météorique, parmi 
lesquels le plus important est l’évaporation qui enrichit en isotopes lourds l’eau résiduelle.  
Dans les études antérieures,  la composition isotopique des cernes de croissance des arbres a 
été corrélée à plusieurs variables climatiques, comme la température, l’humidité relative et la 
quantité de précipitations (Burk et Stuiver, 1981; Lipp et al., 1996; Anderson et al., 1998). 
D’autres études se sont penchées sur la composition isotopique de la cellulose de plantes 
submergées et de sédiments organiques accumulés dans les lacs (Wolfe et Edwards, 1997; 
Anderson et al., 2001; Wolfe et al., 2001 et 2007), également dans le but d’obtenir un signal 




      1.3.3   Les isotopes d’oxygène dans les sphaignes 
 
      Plus récemment, les chercheurs étudiant les tourbières ont évalué le potentiel des isotopes 
conservés dans les sédiments tourbeux comme signal climatique, que ce soit les isotopes du 
carbone (
13
C) (Price et al., 1997; Ménot et Burns, 2001; Loader et al., 2007; Skrzypek et al., 
2007b; Loisel et al., 2010), de l’hydrogène (2H) (Pendall et al., 2001; Nichols et al., 2010) ou 
de l’oxygène (18O) (Aravena et Warner, 1992; Aucour et al., 1996; Comtois, 1982; Ménot-
Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005; Tillman et al., 2010; Daley et al., 2010). Les 
études dans les tourbières sont avantageuses : les tourbières couvrent une grande distribution 
géographique, l’accumulation de la tourbe représente plusieurs millénaires d’histoire et elles 
permettent des analyses parallèles à partir de plusieurs méthodes (ex. pollen, macrorestes, 
thécamibes) pour les reconstitutions paléoclimatiques. De plus, l’utilisation exclusive des 
sphaignes, principale composante des tourbières ombrotrophes, élimine l’effet d’exagération 
du signal isotopique de l’oxygène par rapport aux valeurs isotopiques de l’eau enregistrées 
par les plantes vasculaires (Schiegl, 1972; Brenninkmeijer et al., 1982; Ménot-Combes et al., 
2002). Comme les sphaignes sont dépourvues de systèmes vasculaires, elles enregistrent la 





plus, elles sont moins affectées par l’évaporation, car elles croissent dans des environnements 
où l’humidité relative est près de 100 % (Clymo et Hayward, 1982) et près de la surface du 
sol, donc moins vulnérable aux vents.  
Les études antérieures dans les tourbières ont confirmé l’enrichissement biochimique (εb) en 
isotopes lourds de l’oxygène (18O) entre l’eau et les sphaignes d’environ 27 ‰ (Ménot-
Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005; Daley et al., 2010). L’équation associée à la 
relation eau-sphaigne, considérant une humidité près de 1, est donc : 
δsphaigne = δeau de source + εb 
Le lien entre la composition isotopique de la cellulose des bryophytes et celle de l’eau de 
source utilisée est ainsi bien établi, mais la provenance de l’eau de source l’est moins. On 
assume que la composition isotopique de l’eau dans les tourbières ombrotrophes provient 
exclusivement des précipitations. Par contre, l’eau contenue dans les sphaignes peut 
également refléter un certain degré d’homogénéisation entre l’eau des précipitations et l’eau 
de la nappe phréatique de la tourbière et un certain degré d’évaporation de l’eau reçue 
directement des précipitations. Le manque de connaissance en hydrologie des tourbières nous 
empêche à ce niveau de connaître le temps exact de résidence de l’eau dans les tourbières. 
Par contre, Emili et Price (2006) ont observé que la composition isotopique de l’eau de la 
nappe phréatique dans une tourbière de la Colombie-Britannique correspondait à la moyenne 
annuelle des précipitations pour la région. 
De façon similaire, l’effet de la microtopographie et des espèces de sphaignes associées sur la 
composition isotopique de la cellulose des bryophytes n’a pas été clairement élucidé. 
Certaines études observent une différence significative entre les compositions isotopiques de 
l’eau et des sphaignes des buttes et des dépressions (Aravena et Warner, 1992; Ménot-
Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005; Nichols et al., 2010) alors que d’autres n’ont 
pas démontré ce type de relation (Taylor, 2007; Daley et al., 2010). Zanazzi et Mora (2005) 
suggèrent même que l’analyse d’espèces spécifiques aux dépressions réduirait l’incertitude 
des valeurs isotopiques, alors que Tillman et al. (2010) n’ont analysé qu’une espèce de butte, 
soit Sphagnum fuscum, dans l’optique où ce biotope n’enregistrerait que l’eau des 





relation entre la composition isotopique de l’eau dans les tourbières (nappe phréatique) et 
celle des précipitations (Aucour et al., 1996; Ménot-Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 
2005), et ce, autant dans les tourbières minérotrophes que dans celles ombrotrophes. Les 
résultats ont aussi démontré que l’état de décomposition de la tourbe n’affecte pas son 
contenu isotopique, du moins dans les régions subarctiques canadiennes (Tillman et al., 
2010).  
Pendall et al. (2001) et Taylor (2007) observent de bonnes corrélations respectives entre les 
ratios isotopiques d’hydrogène et d’oxygène dans la cellulose et la température, alors que 
Tillman et al. (2010) concluent plutôt au contrôle conjoint des températures, des 
précipitations et de l’évaporation sur la composition isotopique de l’oxygène des sphaignes. 
Une forte corrélation est par ailleurs enregistrée entre le δ18O des sphaignes et l’indice 
d’humidité induite de l’analyse des thécamibes par Daley et al. (2010), ce qui suggère que 
ces deux indices sont contrôlés par les mêmes paramètres, soit un mélange d’influence entre 
les températures, les précipitations et l’évaporation (Charman et al., 2004 et 2009; Schoning 
et al., 2005). 
Les travaux antérieurs ont été réalisés principalement dans les milieux ombrotrophes 
alimentés uniquement par les eaux des précipitations. La composition isotopique de l’eau 
dans les tourbières minérotrophes, quant à elle, pourrait avoir enregistré des changements 
chimiques depuis son état de précipitation (où la composition isotopique est corrélée à la 
température), notamment à cause du transport de l’eau sur de longues distances avant d’être 
acheminée à la tourbière. Aussi, les sphaignes sont moins abondantes dans les fens que dans 
les bogs, ce qui a pu limiter l’intérêt des premiers par rapport aux seconds. Cependant, 
Zanazzi et Mora (2005) ont observé un effet négligeable de l’évaporation sur l’eau de surface 
de la nappe phréatique de trois milieux minérotrophes et un fort contrôle de l’eau de la nappe 
phréatique locale, ce qui indique le potentiel des milieux minérotrophes pour reconstituer les 
valeurs isotopiques moyennes de l’eau de la nappe phréatique locale. De plus, rien n’indique 
que les autres mousses qui se trouvent dans les tourbières minérotrophes, comme les mousses 
brunes, n’ont pas le même potentiel isotopique que les sphaignes. Par contre, la relation entre 






Les études antérieures ont donc permis d’établir avec certitude qu’il existe un lien constant 
entre la composition isotopique de l’eau utilisée lors de la photosynthèse (capillaire) et celle 
des sphaignes. Par contre, aucun consensus n’a été obtenu quant à 1) la provenance de l’eau 
de source, 2) l’effet de la microtopographie sur la composition isotopique de l’oxygène des 
bryophytes et 3) le contrôle du climat sur la composition isotopique de l’eau de source, et 





1.4   Objectifs de la recherche 
 
      L’utilisation de l’indicateur δ18O dans les études paléoécologiques appliquées aux 
tourbières s’avère très prometteuse pour la reconstitution des variations climatiques passées. 
Par contre, beaucoup d’incertitudes demeurent quant à la signification des variations de cet 
indice. La présente recherche s’attarde donc à étudier le potentiel paléoclimatique du δ18O de 
la cellulose des bryophytes dans les tourbières afin de tenter de déterminer la signification de 
ses variations. À cette fin, deux volets seront conjointement étudiés, soit un volet de surface 
et un volet paléoécologique et paléoclimatique, le tout séparé en deux objectifs principaux.  
Le premier objectif consiste à valider, à partir d’échantillons de surface modernes de mousses 
provenant de 16 tourbières au Québec, le potentiel climatique du δ18O de la cellulose des 
bryophytes dans les tourbières en s’appliquant à :  
1) déterminer la source de l’eau utilisée par les bryophytes dans les différents biotopes;  
2) déterminer si la microtopographie dans les tourbières influence le contenu isotopique 
de l’oxygène de la cellulose des bryophytes;  
3) étudier le contrôle climatique (température et précipitations) sur la composition 






Le deuxième objectif s’attardera à une reconstitution paléoclimatique de la région de 
Kuujjuarapik, au Québec subarctique, à partir de la variation temporelle du signal δ18O de la 
cellulose des bryophytes dans une tourbière à palse, un milieu particulièrement sensible aux 
fluctuations climatiques. L’analyse paléoécologique (grains de pollen) viendra appuyer 
l’interprétation des variations du climat à l’Holocène moyen et récent. De plus, le rôle du 
climat sur l’accumulation du carbone et sur la dynamique du pergélisol dans la tourbière sera 
évalué. La mise en commun de ces indicateurs et des conclusions du premier objectif 
permettra de valider le potentiel paléoclimatique du signal δ18O de la cellulose des 
bryophytes dans les tourbières. 
Le chapitre II présente une description sommaire des 16 tourbières étudiées dans 
l’achèvement du premier objectif, ainsi qu’une description plus complète de la région où s’est 
effectuée la reconstitution paléoclimatique (deuxième objectif). La méthodologie employée 
dans l’atteinte des deux objectifs est décrite au chapitre III, alors que les résultats et 
discussions sont présentés aux chapitres IV (analyses de surface) et V (reconstitution 












Les sites étudiés dans le cadre de ce projet sont localisés dans la province de Québec, dans 
l’Est canadien. L’échantillonnage de surface a été effectué dans 16 tourbières différentes, 
alors que le volet paléoécologique a été réalisé dans une tourbière subarctique à palse située 
près de Kuujjuarapik. Une brève description des conditions climatiques et hydrologiques de 
chacun des sites est présentée. Un aperçu du contexte paléogéographique et paléoclimatique 






2.1   Échantillons de surface 
 
      Seize tourbières distribuées suivant un gradient nord-sud ont été échantillonnées pour 
identifier la signature isotopique de l’oxygène dans les bryophytes. Ces tourbières sont 
situées entre les latitudes 45° 24' 30" N et 55° 13' 38" N et entre les longitudes 63° 40' 8" O et 
78° 13' O (fig. 2.1). Elles ont été choisies suivant le gradient de nordicité et en fonction de 
leur accessibilité. Il s’agit de 10 tourbières ombrotrophes et 6 tourbières minérotrophes, dont 
une tourbière à palses. Le tableau 2.1 présente la localisation des sites et les principaux 
paramètres climatiques associés (Environnement Canada, 2010a; Hydro-Québec, 2010). Le 
gradient de température annuelle est de 10,7 °C, entre - 4,4 °C et 6,3 °C, et celui des 



























Figure 2.1   Carte de localisation des sites d’échantillonnage de surface et 
du site choisi pour la reconstitution paléoécologique (no. 16). Se référer au 










Tableau 2.1  Description des sites pour l’échantillonnage de surface. Les moyennes climatiques sont les moyennes de la période 1971-
2000, sauf pour les stations avec un *, qui représentent les valeurs enregistrées en 2009 uniquement. 
 
























18,4 -12,1 4,0 1297 355 Bog et fen 
3 Mer Bleue (MB) 45°24'30''N 75°31'07''O Ottawa 21,0 -10,5 6,3 914 202 Bog 
4 
Lac des Sables, 
Parc National du 
Mont-tremblant 
(LDS) 
46°25'39''N 74°24'02''O St-Donat 18,1 -13,6 3,2 1128 295 Bog 







14,5 -14,2 0,9 1025 263 Bog 
7 
Réserve faunique 
La Vérendry (LAV) 
47°18'09''N 76°51'15''O Interpolé 17,7 -15,6 2,3 n.d. n.d. Fen 








49°41'06''N 77°43'54''O Matagami A 16,1 -20,0 -0,7 906 314 Bog 
















13,7 -23,2 -3,1 684 267 Bog 
14 
Abeille, La Forge 
(AB) 
53°47’51’’N 73°19’39’’O La Grande IV 15,6 -24,6 -4,3 773 299 Fen 
15 

















Les sites ont été regroupés en quatre régions selon leur localisation et régime climatique, soit 
les régions nord, sud, est et ouest. Ces régions couvrent 7 zones bioclimatiques différentes 
selon la classification de Girardin et McKenney (2001) qui tient compte des températures, 
des précipitations annuelles et de la durée de la saison de croissance (fig. 2.2). Les zones sont 




2.2   Kuujjuarapik : localisation et description de la région d’étude 
 
      Le secteur de Kuujjuarapik se situe au sud de la région du Nunavik, dans la région 
administrative du Nord-du-Québec. Les coordonnées géographiques du village sont 55° 16' 
47" N et 77° 45' 16" O, et l’altitude est d’environ 24 mètres au-dessus du niveau de la 
mer. Le village de Kuujjuarapik est situé à l’embouchure de la Grande rivière de la Baleine, 
sur la côte est de la baie d’Hudson (fig. 2.3).  
Le secteur étudié se situe à la limite entre les provinces géologiques de Churchill et du Lac 
Supérieur sur le Bouclier canadien, qui sont composées respectivement de roches 
protérozoïques et archéennes. La région physiographique dominante est celle du plateau de 
Larch, selon la délimitation établie par Hare en 1959 (Payette et Rochefort, 2001). Cette 
région, qui englobe la majeure partie de l’ouest du territoire arctique et subarctique du 
Québec, se caractérise dans le secteur d’étude par un relief relativement peu prononcé, où 
l’altitude moyenne varie entre 200 et 300 mètres par rapport au niveau de la mer. La nature 
du substrat rocheux est de type granitique et gneissique pour la province du Lac Supérieur, et 
de type sédimentaire peu déformé pour celle de Churchill.  
Les dépôts de surface sont composés de dépôts glaciaires (tills), fluvio-glaciaires (sables, 
graviers, galets), marins (silt argileux) et littoraux (sables, graviers, galets et blocs), associés 
à la mer de Tyrrell qui a envahi la côte est de la baie d’Hudson suite à la dernière déglaciation 
(Dyke et Prest, 1987). On trouve les dépôts marins de silt argileux principalement le long des 
vallées fluviales et sur les plaines côtières. On trouve également de larges étendues de till 
continu et discontinu, quelques zones de dépôts fluvioglaciaires ainsi que d’autres types de 






Figure 2.2   Zones bioclimatiques du Québec (Girardin et McKenney, 2001) présentées 
selon la classification climatique mondiale de Litynski (1988). Les sites échantillonnés sont 





Baleine comporte également des dépôts deltaïques de sable et de gravier mis en place lors du 
déversement de la rivière dans la mer de Tyrrell (Hillaire-Marcel, 1976). 
La région comporte de nombreux dépôts tourbeux d’épaisseurs et d’étendues variées. Les 
dépôts, variant entre 0,5 et 3 mètres d’épaisseur, se sont accumulés dans des dépressions peu 
profondes. Le développement des tourbières est attribué à la topographie, aux conditions 
hydrologiques  et climatiques.  La région  physiographique  de  Larch, de par  sa topographie 
 
 










relativement peu prononcée, est l’une des plus propices au développement des tourbières en 
milieu subarctique (Payette et Rochefort, 2001). La superficie occupée par l’eau libre, sur une 
surface de 10 000 m², est de 1000 m², soit 10 % du territoire, ce qui favorise le ruissellement 
au printemps et rend propice le maintien de nappes phréatiques élevées et, par le fait même, 
le développement des tourbières (Lapierre, 1983).  
La région de Kuujjuarapik est située dans la zone de pergélisol discontinu. Le pergélisol 
discontinu est défini par Michaud et al. (1997) par « une présence irrégulière et localisée de 
noyaux de pergélisol de taille décamétrique à hectométrique, plus ou moins isolés et répartis 
selon un gradient latitudinal et leur proximité à la baie d’Hudson ».  Environ 11 % de la zone 
côtière de la région est couverte par le pergélisol, ce dernier étant concentré majoritairement 
dans les dépôts marins fins, et 24 % des dépôts organiques et de silt argileux sont affectés par 
la présence de pergélisol (Michaud et al., 1997) sous forme de palses dans les tourbières et de 
buttes minérales cryogènes. La base du pergélisol est estimée à environ 15-20 mètres de 
profondeur dans les sédiments fins, et la teneur en glace est relativement élevée, atteignant 




      2.2.1   Paléogéographie, paléophytogéographie et paléoclimatologie 
 
      Comme tout le territoire québécois, la région de l’est de la baie d’Hudson a été couverte 
par l’inlandsis Laurentidien lors de la dernière période glaciaire. Les données disponibles 
indiquent que les glaces se sont retirées il y a environ 8 000 ans étal. BP dans la région (Dyke 
et Prest, 1987). Le continent étant alors enfoncé sous l’effet du poids de la glace, les eaux 
marines ont envahi les terres pour former la mer postglaciaire de Tyrrell, autour de 7 900 ans 
étal. BP, mer qui est à l’origine des dépôts argilo-limoneux sur le territoire que l’on retrouve 
jusqu’à une altitude de 300 mètres dans les environs (Hillaire-Marcel, 1976). Selon les 
datations au radiocarbone effectuées, le retrait de la mer de Tyrell dans la région de 
Kuujjuarapik aurait débuté aux alentours de 6200 ans étal. BP (Cayer, 2002; Miousse et al., 
2003), suite à un relèvement isostatique très rapide évalué à 1,1 m par siècle (Hillaire-Marcel, 





Depuis la déglaciation, le climat holocène dans le Nord du Québec a varié de conditions 
plutôt chaudes et plus sèches qu’aujourd’hui entre 6000 et 3000 ans étal. BP  à des conditions 
plus froides et plus humides après 3000 ans étal. BP (Gajewski et Atkinson, 2003; Miousse et 
al., 2003; Viau et Gajewski, 2009). Ces tendances générales auraient été entrecoupées de 
plusieurs épisodes de variations climatiques, comme un bref réchauffement autour de 1000 
ans étal. BP associé à l’Épisode Chaud Médiéval (ECM), suivi d’un refroidissement plus 
marqué autour de 600-200 ans étal. BP correspondant au Petit Âge Glaciaire (PAG) (Payette 
et Gagnon, 1985; Filion et al. 1985; Viau et Gajewski, 2009).  
Ces fluctuations du climat se sont reflétées dans le paysage végétal d’abord par une 
colonisation rapide du territoire par les arbres, notamment de l’épinette (Despont, 1990; 
Gajewski et al., 1993; Asselin et Payette, 2005). Gajewski et al. (1993) ont suggéré un 
maximum d’expansion des forêts vers 3800-2000 ans étal. BP, alors que la forêt boréale 
devait exister jusqu’à la limite nord actuelle de la toundra forestière. Une ouverture du 
paysage se serait ensuite effectuée après 3000 ans étal. BP sous la contrainte de conditions 
climatiques moins propices, mais également et surtout à cause de la fréquence et de 
l’intensité plus élevée des feux de forêts (Payette et Gagnon, 1985; Gajewski et al. 1993; 
Asselin et Payette, 2005). Une baisse de l’intensité de la déforestation depuis 900 ans étal. BP 
serait attribuable à l’activité réduite des feux sous un climat plus frais et humide jusqu’à 
récemment, ainsi qu’au paysage ouvert moins propice à la propagation des feux (Asselin et 
Payette, 2005).  
La formation des palses dans la région serait survenue au cours du dernier millénaire et plus 
particulièrement durant l’épisode froid du PAG (Payette et al., 2004; Arlen-Pouliot et Bhiry, 
2005). Le pergélisol de la région de Kuujjuarapik serait un pergélisol relique de cette période 
et ne serait plus en équilibre avec les conditions climatiques actuelles. En effet, Payette et al. 
(2004) ont constaté une dégradation du pergélisol au Québec subarctique depuis les années 
1950. Une forte augmentation de la perte annuelle de la superficie des formes pergélisolées, 
associée à une augmentation des précipitations et des températures, a été mesurée entre le 
début de la dégradation et 2003, augmentant de 2,5 à 5,3 % par année, ce qui laisse croire que 
le pergélisol pourrait complètement disparaître de la région au cours des prochaines années 





      2.2.2   Climat et végétation 
 
      Les données climatiques proviennent de la station météorologique Kuujjuarapik (55° 16' 
8" N et 77° 45' O) (Environnement Canada, 2010a). La moyenne annuelle des températures à 
Kuujjuarapik, pour la période 1971-2000, est de - 4,4 °C, et les précipitations moyennes 
annuelles atteignent 649 mm, dont 241 mm tombent sous forme de neige. La température 
moyenne de juillet est de 10 °C et celle de janvier est de - 23 °C. La direction dominante des 
vents est de l’est alors que celle des rafales de vent est orientée vers le nord. Durant la 
période 1998-2008, la température moyenne annuelle enregistrée fut de - 2,7 °C 
(Environnement Canada, 2010b), ce qui indique une hausse progressive des températures en 
accord avec le réchauffement climatique global (GIEC, 2007). Les eaux froides de la baie 
d’Hudson influencent le climat et la végétation de la côte sur une distance allant jusqu’à 
10 km à l’intérieur des terres (Payette, 1983). 
Le secteur d’étude est compris dans la zone de la toundra forestière, qui succède à la forêt 
ouverte ou taïga (pessière à lichens) au sud. Cette zone présente des peuplements de forêts 
ouvertes à mousses et arbustes dans les dépressions, des forêts à lichens dans les sites bien 
drainés, et des sections non forestières à lichens et arbustes sur les sommets exposés des 
collines (Payette et Rochefort, 2001). On trouve sept espèces ligneuses arborescentes dans la 
région : l’épinette noire (Picea mariana (Mill.) BSP), l’épinette blanche (Picea glauca 
(Moench) Voss), le mélèze laricin (Larix laricina (Du Roi) K. Koch), le pin gris (Pinus 
banksiana Lamb.), le sapin baumier (Abies balsamea (L.) Mill.), le peuplier baumier 
(Populus balsamifera L.) et le peuplier faux-tremble (Populus tremuloides Michx.). 
L’épinette blanche est l’espèce dominante le long de la côte de la baie d’Hudson (Payette, 
1983). Plusieurs espèces d’éricacées colonisent également la toundra forestière, de même que 
le bouleau glanduleux (Betula glandulosa Michx.), le saule nain (Salix herbacea L.) et 







      2.2.3   La tourbière 
 
      La tourbière étudiée dans le cadre du présent projet est située à environ 7 km au sud-est 
du village de Kuujjuarapik (55° 13' 38" N, 77° 41' 42" O) à une altitude moyenne 
approximative de 100 m. Le site a été choisi en fonction de la présence de palses et de son 
accessibilité. Cette tourbière a par le passé fait l’objet d’une étude paléoécologique par Arlen-
Pouliot et Bhiry (2005) et est identifiée sous le nom de tourbière Sasapimakwananistikw 
(nom non-officiel), d’après la rivière du même nom qui traverse la tourbière en son centre. 
Elle couvre une superficie approximative de 5 km², mais est entrecoupée de plusieurs îlots 
rocheux forestiers. La tourbière est de type minérotrophe pauvre à palses. La tourbe a été 
soulevée par la création de lentilles de glaces successives, formant ainsi des buttes gelées 
pouvant atteindre plusieurs mètres de hauteur (Payette, 2001). Les propriétés isolantes de la 
tourbe permettent au pergélisol d’apparaître et de perdurer dans les tourbières de régions où 
le reste du sol n’est pas gelé tout au long de l’année, comme c’est le cas de Kuujjuarapik. 
 
La section étudiée, située dans la partie nord-ouest de la tourbière (figure 2.4), est ponctuée 
de palses pouvant atteindre jusqu’à 5 m de hauteur (Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005). Les palses 
sont situées au centre de la tourbière et sont ceinturées par des mares et une végétation 
minérotrophe de cypéracées, dont Carex aquatilis. La majorité des palses présentent un état 
avancé de dégradation, visible par les mares de thermokarsts qui les ceinturent, mais 
également par l’affaissement périphérique de tourbe en blocs et de nombreuses crevasses en 
surface (figure 2.5).   
 
La végétation présente dans la tourbière est caractéristique des milieux minérotrophes 
pauvres. Les espèces de sphaignes recensées sont Sphagnum lindbergii, S. girgensohnii et S. 
riparium dans les dépressions, et S. rubellum et S. fuscum sur les buttes. Aucune mousse 
brune n’a été trouvé lors de notre passage sur le terrain, mais Arlen-Pouliot et Bhiry (2005) 
rapportent la présence de plusieurs espèces dont Drepanocladus sp., Paludella squarrosa et 
Scorpidium scorpioides. On y trouve également plusieurs espèces herbacées, comme les 
Carex (C. limosa, C. rostrata et C. aquatilis), Scirpus cespitosus et Scirpus hudsonianus, 





Vaccinium oxycoccos sont présentes dans les milieux plus secs entre les palses. Le sommet 
des palses est quant à lui colonisé par des espèces arbustives comme Andromeda 
glaucophylla, Rhododendron groenlandicum, Betula glandulosa et Picea mariana, de même 
que par des lichens. Dans plusieurs cas, la surface des palses est mise à nue par l’érosion 




























Figure 2.5   Palses en état de dégradation moyen (a) et avancé (b). La surface 
érodée par le vent, les crevasses de détachement de blocs de tourbe (a) et la 




















Le chapitre suivant présente les méthodes employées dans la présente recherche, tant pour le 






3.1   Échantillons de surface : collecte, traitement et analyse 
 
      Afin de répondre aux objectifs du volet de surface, des échantillons de bryophytes et 
d’eau ont été récoltés dans les 16 tourbières présentées au chapitre précédent. Le but de cet 
échantillonnage était de déterminer la composition isotopique de l’oxygène de l’eau de 
surface (de la nappe phréatique) et de l’eau capillaire des bryophytes des tourbières, de même 
que celle de la cellulose des bryophytes, afin d’étudier la relation entre ces deux composantes 
(eau et cellulose) et les associer aux paramètres climatiques des régions dans lesquelles elles 
se situent. L’échantillonnage prévoyait également l’analyse de la composition isotopique de 
l’hydrogène de certains échantillons d’eau de surface et capillaire, en complément à la 
composition isotopique de l’oxygène, afin de déterminer la source de l’eau de différents 
biotopes par rapport aux précipitations annuelles et l’influence de l’évaporation. 
Les échantillons d’eau et de bryophytes ont été collectés au cours de l’été 2009. Les 






Tableau 3.1 Calendrier des collectes 
des échantillons d’eau (E) et de 
mousse (M), par site. 
Site 
Périodes des collectes 
Mai Juin Juillet Août 
FB 
 
E E E-M 
FF 
 








































KUJU     E-M   
 
 
mois de mai et août, alors que les échantillons de mousses n’ont été collectés qu’une seule 
fois par site durant les mois de juillet ou d’août. Le tableau 3.1 présente les informations 




      3.1.1   Collecte des échantillons 
 
      Chacune des tourbières a été échantillonnée afin de valider le lien isotopique de 
l’oxygène entre la cellulose de sphaignes et de mousses brunes (Drepanocladus sp.) et l’eau 





libre à la surface de la tourbe (correspondant à la surface de la nappe phréatique) et l’eau 
capillaire (eau retenue dans les feuilles des bryophytes par capillarité) a été étudiée. À cette 
fin, 254 échantillons d’eau ont été collectés dans les 16 tourbières, à raison d’une moyenne de 
quatre échantillons d’eau de surface et quatre d’eau capillaire par tourbière et par récolte. Les 
échantillons ont été collectés à chaque fois dans le but de représenter les quatre biotopes 
suivant : butte haute, butte basse, platière et dépression, afin de vérifier s’il existe une 
variation du signal isotopique suivant le gradient des conditions hydrologiques et écologiques 
(Payette et Rochefort, 2001; Charman, 2002). La caractérisation des biotopes s’est faite de 
façon visuelle, selon la topographie, la végétation et la position de la nappe phréatique. 
L’eau de surface (ES) a été récoltée au niveau de l’affleurement de la nappe phréatique de 
chacun des biotopes à l’aide de bouteilles Nalgène™ de 30 ml. Dans le cas d’une nappe 
phréatique dont le niveau était bas, des trous ont été creusés afin de faciliter 
l’échantillonnage. L’eau capillaire (EC) a été extraite sur le terrain en pressant les mousses à 
la main et en recueillant l’eau dans les bouteilles Nalgène™. Les échantillons de sphaignes 
ont été collectés sur les mêmes biotopes que l’eau, alors que les échantillons de 
Drepanocladus sp., plus rares, ont été collectés de façon plus aléatoire. En tout, 53 
échantillons de sphaignes représentant 13 espèces différentes et 7 échantillons de 
Drepanocladus sp. ont été collectés (annexe A). Des échantillons de 10 X 10 cm de largeur et 
5 cm de profondeur ont été coupés puis placés dans des sacs Ziploc™. Les échantillons d’eau 
(ES et EC) et de mousses ont ensuite été entreposés à 4 °C jusqu’au traitement et à l’analyse 
en laboratoire. La profondeur de la nappe phréatique a été mesurée pour chacun des sites 
d’échantillonnage, exception faite des sites EAST, MB (mai), BC (juin) et HSP (juin).  
 
      3.1.2   Analyse isotopique de l’eau 
 
      Les échantillons d’eau contenant beaucoup de résidus de matière organique ont d’abord 
été filtrés à l’aide de filtres de 0,45 μm placés au bout d’une seringue en plastique de 50 ml. 
Les analyses isotopiques de l’oxygène et de l’hydrogène ont été réalisées sur des sous-





ratios isotopiques (Micromass, modèle Isoprime) couplé à un système AquaPrep en mode 
d’injection double, au laboratoire d’isotopes stables du GEOTOP-UQAM. Un catalyseur de 
platine de type Hokko Beads a été utilisé pour les mesures d’hydrogène. Deux standards ont 
été utilisés lors des analyses (MilliQ et Baffin) et la correction des erreurs reliées au «drift» 
de l’instrument s’est faite à l’aide du logiciel Excel. Des dupliquas ont été réalisés à tous les 
six échantillons et les résultats ont été étalonnés sur l’échelle V-SMOW/SLAP. L’erreur 
analytique des valeurs 
18O est de ± 0,05 ‰ et celle des valeurs 2H de ± 1,5 ‰. En tout, 254 
échantillons ont été analysés pour l’oxygène (127 surfaces et 127 capillaires), parmi lesquels 
61 ont également été analysés pour l’hydrogène (35 surfaces et 26 capillaires) (annexe A). 




H) des échantillons d’eau dans les 
tourbières avec celles des précipitations locales, les droites des eaux météoriques locales 
(local meteoric water line (LMWL)) pour chacun des sites ont été construites à partir de 
données estimées de la composition isotopique mensuelle d’oxygène et d’hydrogène dans les 
précipitations à l’aide du modèle développé par Bowen et Wilkinson (2002) et raffiné par 




      3.1.3   Extraction de la cellulose et analyse isotopique 
18
O des mousses 
 
      La composition isotopique de l’oxygène d’une plante varie à même ses composantes 
organiques principales. Par exemple, la lignine, la cellulose et les lipides n’enregistrent pas 
de façon similaire le signal isotopique (Wilson et Grinsted, 1977). Étant donné que ces 
composantes ne se conservent pas de façon équivalente dans le temps, il est important 
d’isoler une composante spécifique afin de garder un signal constant lors des analyses. La 
cellulose représente environ 43 % des composantes organiques des sphaignes (Plank, 1946) 
et elle est très résistante à la décomposition, ce qui en fait un élément de plus en plus utilisé 
dans les études paléoécologiques. Dans la présente étude, la cellulose des mousses a été 
isolée autant dans les échantillons de surface que dans ceux d’une carotte de tourbe, par souci 
de constance analytique et d’interprétation. Les capitulum des sphaignes et les parties vertes 





individuellement dans des sacs filtres Ankom™. La procédure d’extraction de la cellulose 
s’est faite selon les méthodes proposées par Leavitt et Danzer (1993) et Skrzypek et al. 
(2007a). La première étape consiste à extraire les lipides à l’aide d’une solution 1 :1 de 
benzène-méthanol pendant 24 heures, puis dans une solution de méthanol pour un autre 24 
heures pour ensuite être séchés. Durant la seconde étape, le blanchissage, les échantillons 
sont bouillis pendant quatre heures dans de l’eau désionisée, puis placés dans une solution de 
500 ml d’eau désionisée composée de 6,7 mg de chlorite de sodium et de 3 ml d’acide 
acétique glacial, à 70 °C. Les mêmes quantités de NaCl et d’acide acétique sont ajoutées à 
toutes les trois heures pour un total de trois ajouts, puis les échantillons sont laissés à tremper 
pour la nuit sans rincer. Le lendemain, les échantillons sont rincés à l’eau désionisée puis 
l’étape du blanchissage est répétée une seconde fois. Ensuite, les échantillons sont rincés à 
l’eau désionisée en changeant l’eau fréquemment, jusqu’à ce qu’ils ne contiennent plus de 
solution chimique. Ils sont finalement séchés à 100 °C pendant plus de 12 heures puis 
entreposés dans des fioles de plastique. 
Des échantillons de 0,2 mg de cellulose ont été analysés pour déterminer leur composition 
isotopique en oxygène par pyrolyse à l’aide d’un spectromètre de masse à ratios isotopiques 
(Finnigan, Delta PlusXP) couplé à un analyseur élémentaire en flux continu (Costech modèle 
ECS 4010) au laboratoire G.G Hach de l’Université d’Ottawa. Un matériel standard a été 
utilisé pour calculer l’erreur analytique (cellulose U Kansas) qui est de ± 0,2 ‰. Seize 




      3.1.4   Données météorologiques 
 
      Les moyennes de températures, de précipitations et d’humidité relative pour les mois 
d’août 2008 à août 2009 ont été obtenues pour chacun des sites avec la station 
météorologique la plus près. Les données ont été obtenues avec la base de données en ligne 
d’Environnement Canada (2010b) pour tous les sites, exception faite des sites Eastmain et 
Pylône, où les données proviennent des stations Opinaca et Barrage Vincelotte d’Hydro-





croissance a été calculée pour les mois précédant la prise des échantillons. La saison de 
croissance se définit comme la période après la fonte de la neige où la température moyenne 
quotidienne est supérieure à 5 °C. La durée de cette saison varie selon la latitude des sites, en 





3.2   Données paléoécologiques : collecte, traitement et analyse 
 
      3.2.1   Carottage 
 
      Deux carottes ont été prélevées en juillet 2008 dans la tourbière à palses de Kuujjuarapik : 
la première dans une palse encore gelée (KUJU-PA) et la seconde dans une section non gelée 
de la tourbière, correspondant à une palse effondrée surmontée de la reprise végétale 
postérieure à la fonte (KUJU-PD). Cette dernière a été récoltée dans le but de couvrir la 
période d’accumulation sédimentaire non couverte par la carotte KUJU-PA, c’est-à-dire suite 
à l’édification de la palse jusqu’à aujourd’hui. La section gelée de la carotte de la palse active 
(240 cm) a été récoltée à l’aide d’un carottier mécanique de type CRREL (Veillette et Nixon, 
1980) alors que la section non gelée (les 60 cm du sommet) ainsi que la carotte de la reprise 
végétale, KUJU-PD (60 cm), ont été échantillonnées avec un carottier de type Box (Jeglum et 
al., 1991). Les carottes ont été emballées sur place dans une pellicule plastique et du papier 
d’aluminium, puis placées dans des tubes de PVC et expédiées au laboratoire de 
paléoécologie continentale du GEOTOP-UQAM. Les deux carottes ont ensuite été tranchées 
à tous les centimètres. Les sections non gelées ont été coupées au laboratoire du GEOTOP-
UQAM et conservées à une température de 4 °C, alors que la section gelée de la carotte de la 
palse a été conservée gelée jusqu’au moment de la coupe au laboratoire de glaciologie de la 










      3.2.2   Analyses paléoécologiques 
 
      Plusieurs types d’analyses biostratigraphiques et géochimiques ont été réalisés afin de 
reconstruire les conditions paléoenvironnementales de la tourbière ainsi que l’histoire 
climatique et celle de la végétation régionale holocène. Les méthodes employées sont décrites 
ci-dessous. 
 
      3.2.2.1   Type de tourbe et degré de décomposition 
 
      Le type de tourbe et son degré de décomposition ont été évalués à l’aide de la méthode 
développée par Troël-Smith (1955). Il s’agit d’une évaluation visuelle de l’abondance des 
composantes botaniques des échantillons et d’une description sommaire du contenu selon six 
catégories : Turfa Bryophytica (mousses et sphaignes), Turfa herbaceae (tissus herbacés et 
fragments ligneux), Turfa lignosa (ligneux), Detritus granosus (matériel organique 
décomposé non identifiable), Detritus herbosus (fragments de plantes herbacées de moins de 




Symbole  +  1 2 3 4 
Abondance de chacune des 
composantes par rapport à 
l'ensemble de l'échantillon 
(en %) 
Traces           
0 à 12,5 
Faible       
12,5 à 25 
Moyenne    
25 à 50 
Forte             
50 à 75 
Importante    
75 à 100 
 
Tableau 3.2   Classes d’abondance des composantes végétales dans les échantillons de 





de ces catégories a été évaluée selon cinq classes d’abondance de la composante par rapport à 
l’ensemble de l’échantillon (tab. 3.2). L’analyse a été conduite sur 1 cm³ de tourbe à tous les 
quatre centimètres à l’aide d’une loupe stéréoscopique. Les résultats complets sont présentés 
en annexe C. La composition dominante a servi à caractériser la stratigraphie de la tourbe. 
 
      3.2.2.2   Densité sèche et teneur en matière organique de la tourbe 
 
      La méthode de la perte au feu modifiée de Dean (1974) a été effectuée sur un volume de 
1 cm³ de tourbe à tous les centimètres des carottes afin de connaître la densité sèche et la 
teneur en matière organique de la tourbe, et ainsi d’évaluer de façon qualitative le contenu en 
carbone de chaque échantillon (Santisteban et al., 2004). Le prélèvement des échantillons de 
1 cm³ s’est fait sur les carottes encore gelées. La méthode de la perte au feu consiste à peser 
les échantillons après séchage à 100 °C pour connaître la densité sèche (g/cm³), puis à brûler 
le matériel à 550 °C pendant trois heures afin d’évacuer le carbone sous forme de dioxyde de 
carbone. Les échantillons sont pesés de nouveau et la différence entre le poids à sec (Es) et le 
poids brûlé (Eb)  ((Es-Eb)/Es*100) donne le pourcentage de matière organique contenu dans 
l’échantillon. Le taux de carbone correspondant à la matière organique étant d’environ 50 % 
(Dean, 1974), la teneur en carbone de chaque échantillon est calculée en multipliant la valeur 




      3.2.2.3   Composition isotopique de l’oxygène des bryophytes 
 
      Comme il a été démontré que les différentes parties des mousses n’ont pas la même 
composition isotopique (Moschen et al., 2009; Tillman et al., 2010), seules les tiges ont été 
choisies pour cette analyse. Elles ont été extraites à tous les quatre centimètres des carottes à 
partir d’échantillons d’environ 12 cm³ de tourbe, nettoyées à l’eau distillée puis séchées à 
100 °C. Les échantillons comportent des tiges de sphaignes (entre 4 et 64 cm et entre 204 et 





profondeur) et de Paludella squarrosa (entre 184 et 192 cm et entre 212 et 216 cm de 
profondeur). Les horizons compris entre 64 et 88 cm, 124 et 184 cm et 192 et 204 cm ne 
comportaient pas suffisamment de fragments de bryophytes pour l’analyse. La procédure 
d’extraction de la cellulose ainsi que l’analyse du contenu isotopique de l’oxygène sont les 
mêmes que celles décrites au point 3.1.3 pour les échantillons de surface.  
 
      3.2.2.4   Analyses sporopolliniques 
 
      Les grains de pollen et les spores contenus dans les sédiments tourbeux sont représentatifs 
de la végétation locale et régionale présente au moment de l’accumulation (Richard, 1976). 
Comme les différentes communautés végétales peuvent renseigner sur les conditions 
climatiques régionales et sur le développement autotrophe des tourbières, l’analyse 
sporopollinique permet de retracer les changements climatiques régionaux et les changements 
trophiques de la tourbière. 
 
L’identification des grains de pollen et des spores fossiles a été réalisée à intervalle de 4 cm 
dans les deux carottes. Afin d’isoler les microfossiles du reste du matériel organique, la 
préparation des échantillons a suivi la méthode décrite par Faegri et al. (1989) sur des 
échantillons d’un volume de 1 cm³. Les étapes principales consistent à séparer chimiquement 
les grains de pollen du matériel grossier à l’aide d’une solution d’hydroxyde de potassium 
(KOH) et d’un tamisage à 215 μm, puis a effectuer une suite de traitements chimiques visant 
à enlever les fractions minérales et organiques autre que la sporopollinine. Le matériel est 
ensuite rincé à plusieurs reprises et isolé par centrifugation. La fraction restante, composée 
majoritairement de pollen, est placée sur des lames afin de permettre l’analyse au microscope 
photonique à un grossissement de 400x. Pour chaque niveau analysé, un minimum de 500 
grains de pollen et de spores ont été dénombrés. L’identification des grains s’est faite à l’aide 
de la collection de référence du laboratoire de la professeure Garneau ainsi qu’avec les atlas 
de références de Richard (1970), McAndrews et al. (1973) et Moore et al. (1991). Les 
résultats sont présentés sous la forme d’un diagramme pollinique d’abondance de chaque 





(Juggins, 2009). Les résultats, exprimés sous forme de pourcentages, permettent de visualiser 
la proportion de chaque taxon par rapport aux autres dans le temps, ce qui donne de 
l’information sur la représentation des espèces dans la formation végétale régionale et locale 
(Birks et Birks, 1980). Le calcul des influx pollinique a permis, quant à lui, de représenter de 
façon indépendante la production pollinique de chaque taxon dans le temps, ce qui reflète 
mieux les variations de l’abondance des taxons autour du bassin échantillonné et indique des 
changements dans la production de la pluie pollinique (Richard, 1981). 
  
Dans les tourbières, une certaine proportion du pollen accumulé provient de la végétation 
locale, c’est-à-dire de celle qui croît directement dans la tourbière et en périphérie. 
Contrairement à la végétation locale des lacs, qui comprend exclusivement des plantes 
herbacées et aquatiques, celle des tourbières compte aussi des espèces arbustives et 
arborescentes telles que les éricacées, Betula glandulosa, Myrica gale, Larix laricina et 
Picea mariana. Dans les tourbières de type minérotrophe, la dominance des cypéracées vient 
également augmenter les pourcentages de ce taxon dans la représentation pollinique 
(Richard, 1981). Bien qu’il soit impossible de séparer les représentations locale et régionale 
de ces taxons avec la seule analyse pollinique, l’analyse des macrorestes végétaux permet 
généralement de déterminer si les espèces étaient présentes localement (Birks et Birks, 
1980). Dans le cas de cette étude, la caractérisation des principaux horizons stratigraphiques 
a permis de déterminer les principales étapes du développement de la tourbière, ce qui a 
facilité l’interprétation locale des données polliniques. De plus, l’analyse des macrorestes 





      3.2.2.5   Datations 
 
      Des datations au radiocarbone (
14
C) ont été effectuées à divers niveaux sur la carotte 
KUJU-PA suivant les principaux changements stratigraphiques et afin de déterminer la 
chronologie et les taux d’accumulation de la tourbe. La base et le sommet de la carotte ont 





la formation de la palse. En tout, huit niveaux ont été datés sur la carotte de la palse active 
(KUJU-PA). Pour chacun d’entre eux, des restes de feuilles de Picea, de Larix et d’éricacées, 
de graines de Carex et de Menyanthes trifoliata et des tiges de sphaignes ont été sélectionnés, 
nettoyés, séchés, puis analysés à l’aide d’un spectromètre de masse à accélérateur de 
particules (accelerator mass spectrometry (AMS)) au laboratoire de datation Keck, en 
Californie (É.-U.). Les dates 
14
C ont été étalonnées avec le logiciel CALIB 6.0 et la courbe 
d’étalonnage INTCAL09 (Stuiver et Reimer, 1993). La moyenne de l’intervalle de 
distribution 2 ζ ayant le plus fort pourcentage de probabilité a été choisie. Les âges obtenus 
sont exprimés en âge étal. BP ou avant 1950. Pour la carotte KUJU-PD, les dates présentées 
sont celles de la carotte KUJU-PD2 (Lamarre, 2010), extraite à environ un mètre de distance 
de notre site d’échantillonnage. Ainsi, quatre autres dates entre 30 et 60 cm de profondeur ont 
été obtenues avec la méthode du 
14
C et sont exprimées en âge BP. Les âges obtenus sur 
KUJU-PD2 ont été transférés sur les horizons de KUJU-PD, et ce, à partir de la stratigraphie 
du sédiment et de la concordance des courbes du δ18O (cette étude) et de l’indice d’humidité 
inférée des thécamibes (Lamarre, 2010). De plus, Lamarre (2010) a effectué dix datations 
supplémentaires à l’aide de la méthode du 210Pb, entre 0,5 à 18,5 cm de profondeur. Ces âges 
sont également exprimés en années étal. BP ou avant 1950, par souci d’uniformisation avec 
les dates au radiocarbone. 
Un modèle d’âge en fonction de la profondeur a été construit pour chacune des carottes à 
l’aide du logiciel Kaleida Graph 3.6 (2003). Une courbe d’interpolation linéaire a été choisie 
pour relier les dates, puisque ces dernières ont été effectuées suivant les principaux 





      3.2.2.6   Taux d’accumulation de la tourbe et du carbone   
 
      Le taux d’accumulation apparant de carbone à long terme (Long-Term Rate of Carbon 
Accumulation ou LORCA) pour la carotte KUJU-PA a été calculé en divisant la teneur en 





moyenne d’accumulation du carbone donné en g de C/cm²/an qui suppose un taux 
d’accumulation constant (Tarnocai et Stolbovoy, 2006). On le dit apparent car il ne tient pas 
compte de la décomposition ni des variations dans le taux d’accumulation. Afin de mieux 
évaluer ces variations, qui sont souvent dues à des changements hydroclimatiques (Yu, 
2006), le taux d’accumulation du carbone entre chacune des dates a été calculé pour les deux 
carottes en divisant la somme des valeurs du contenu en carbone entre deux dates par le 
nombre d’années entre ces dates. Le taux d’accumulation de la tourbe entre chacune des dates 
a également été calculé à partir du modèle âge-profondeur, en divisant l’accumulation en cm 
de la tourbe par le nombre d’années représentées. Les résultats sont présentés en mm 





ÉTUDE DU SIGNAL δ18O DE LA CELLULOSE DE MOUSSES DE TOURBIÈRES À 







Les résultats de ce chapitre sont présentés en plusieurs sections. La première section présente 
les données associées aux échantillons d’eau de surface des tourbières et d’eau capillaire des 
bryophytes (4.1.1). La seconde section présente les résultats du contenu isotopique (δ18O) de 
la cellulose des bryophytes (4.1.2), la troisième les relations entre le δ18O de l’eau de surface, 
de l’eau capillaire et de la cellulose (4.1.3) puis la dernière section présente les résultats issus 
des régressions linéaires effectuées entre les paramètres climatiques (température, 
précipitation et humidité relative) et le δ18O de la cellulose (4.1.4). Une discussion des 







4.1   Résultats 
 
      4.1.1   Échantillons d’eau 
 
      Les moyennes du δ18O de l’eau de surface de la nappe phréatique (ES) et de l’eau 
capillaire des bryophytes (EC) pour les 16 tourbières sont présentées au tableau 4.1. Pour 
tous les sites, l’écart des valeurs du δ18O est de 7,61 ‰ (vs V-SMOW) pour l’eau de surface, 






Tableau 4.1   Valeurs moyennes des δ18O de l’eau de surface (ES), de l’eau capillaire (EC) et de la cellulose, par site et par biotope. 





δ18O ES s.e. n 
Moyenne 
























FRONT B -8,77 0,56 10 -8,42 -9,01 -4,73 0,68 9 -6,71 -2,93 19,01 0,1 2 18,91 19,11 
FRONT F -7,86 0,31 13 -7,40 -8,17 -5,26 0,76 11 -5,44 -3,13 19,47 0,41 6 17,41 19,32 
MB -11,36 0,19 15 -11,28 -11,24 -6,88 0,61 15 -8,51 -4,87 17,10 0,69 4 16,3 18,31 
LDS  -11,36 0,62 8 -11,50 -10,02 -7,97 0,71 9 -7,84 -6,32 17,13 0,45 5 16,11 17,73 
BC -9,61 0,55 6 -9,43 -10,51 -9,16 0,76 5 -7,01 -10,50 22,89 0,20 2  22,69 
HSP -6,96 0,60 7 -7,63 -7,25 -5,79 0,52 6 -6,78 -5,01 22,79 0,66 4  23,16 
LAV  -12,90 0,11 4 -12,82 -12,98 -11,18 0,18 3 -12,48 -11,41 15,68 0,61 3 14,88 16,08 
VD -14,57 0,02 3 -14,56 -14,58 -10,32 0,24 3 -10,15 -10,68 20,17 0,09 2  20,08 
MAT1 -13,76 0,02 4 -13,78 -13,76 -12,96 0,22 4 -13,06 -12,93 18,24 0,65 3 16,96 18,88 
MAT2 -13,35 0,23 4 -13,20 -13,50 -12,76 0,53 3 -12,86 -12,96 17,78 0,88 3 16,31 18,52 
EAST -11,24 0,27 12 -11,26 -11,93 -10,81 0,25 12 -10,80 -10,53 15,88 0,50 4 14,45 16,56 
LG2F -12,14 1,06 5 -12,59 -10,42 -10,64 1,42 4 -12,63 -8,93 15,82 1,54 4 12,42 19,13 
LG2B -12,14 0,72 4 -11,38 -12,99 -9,37 1,65 3 -12,63 -7,69 17,67 2,21 2 15,46 19,88 
AB -14,05 0,52 12 -13,74 -13,35 -13,41 0,45 12 -12,89 -12,38 15,27 0,67 6 14,12 17,03 
PYL -14,01 0,38 6 -14,16 -14,07 -12,03 0,86 6 -14,15 -10,65 15,89 1,26 4 13,12 18,02 








VD et une déviation standard de 2,34 ‰. L’écart des valeurs du δ18O pour l’eau capillaire est 
similaire à celui de l’eau de surface, soit 8,45 ‰ avec une valeur maximale de - 4,51 ‰ au 
site FRONT B, une valeur minimale de - 12,96 ‰ au site MAT1 et une déviation standard de 
2,8 ‰. L’eau des bogs présente des valeurs en 18O enrichies par rapport à celle des fens, 
quoique les valeurs ne sont pas significativement différentes (F=2,6; p = 0,12). La différence 
moyenne entre les valeurs du δ18O de l’eau de surface et de l’eau capillaire pour tous les sites 
est 2,16 ‰, sans différence importante entre les bogs et les fens. Bogs et fens confondus, les 
buttes montrent une différence plus grande que les dépressions entre l’eau de surface et l’eau 
capillaire, c.-à-d. respectivement 3,02 ‰ (buttes) et 1,30 ‰ (dépressions), et cette différence 
est statistiquement significative (F = 8,22; p < 0,05). Dans les fens, les dépressions ont une 
différence entre ES et EC moins grande que les dépressions dans les bogs (0,78 ‰ pour les 
fens et 1,61 ‰ pour les bogs). Par contre, la différence entre ES et EC dans les buttes est la 
même dans les deux types de tourbières (3,00 ‰ pour les bogs et 3,04 % les pour fens). 
L’eau de surface et l’eau capillaire d’un même point d’échantillonnage sont bien corrélées 
dans les fens et dans les dépressions en général (bogs et fens), alors que la corrélation est plus 
faible dans les bogs et les buttes (bogs et fens) (tab. 4.2).  
Selon un modèle général de droite des eaux météoriques locales (LMWL) (fig. 4.1), les 
précipitations des mois les plus froids présentent des valeurs δ18O et δ2H plus faibles que les 
mois les plus chauds. La figure 4.2 présente les LMWL pour chacun des sites, la moyenne 
annuelle de la composition isotopique des précipitations, ainsi que les valeurs de la 
composition isotopique de l’eau de surface et de l’eau capillaire du mois de juillet, pour les 
dépressions et les buttes respectivement. En général, des valeurs plus élevées de la 
composition isotopique de l’eau dans la tourbière par rapport à la moyenne annuelle 
indiquent une influence des précipitations des mois d’été sur le contenu en eau des 
échantillons, alors que des valeurs plus faibles indiquent une influence des précipitations des 
mois d’hiver. Des valeurs de composition isotopique de l’eau sous la LMWL indiquent, quant 
à elles, un effet de l’évaporation (Mook, 2006). 
Dans l’ensemble des sites et des biotopes, les valeurs des échantillons d’eau de surface se 
situent près de la droite et donc ne semblent pas avoir subi d’évaporation. L’eau de surface 






Tableau 4.2   Relations entre 
l’eau de surface (ES) et l’eau 
capillaire des mousses (EC) 
selon le type de tourbière, le 
biotope et la profondeur de la 
nappe phréatique. Le nombre 














MAT2, LG2F, LAV, PYL et KUJU, alors que d’autres sites présentent des valeurs plus 
élevées (FRONT, BC, HSP, EAST, LG2B et AB) ou plus faibles (MAT1 et VD). Dans 
presque toutes les tourbières, on remarque une très faible évaporation des échantillons d’eau 
capillaire (valeurs près de la droite). Pour les dépressions seulement, l’évaporation est plus 
marquée dans les bogs que dans les fens. En effet, dans les milieux minérotrophes, l’eau de 
surface et l’eau capillaire des dépressions sont très similaires et présentent peu d’évaporation. 
En général, l’EC des dépressions présente des valeurs plus près de la moyenne annuelle et 
moins affectées par l’évaporation, alors que l’EC des buttes est plus marquée par les 
précipitations d’été et présente davantage d’évaporation, et ce, autant dans les bogs que dans 
les fens.  
Milieu r
2 - 
ES et EC 
Tous  0.56 (103) 
Bog  0.37 (61) 
Fen  0.72 (42) 
Butte  0.54 (39) 
Dépression 0.64 (35) 
NP ≤ 5 cm  0.94 (23) 
NP ≤ 10 cm  0.73 (40) 






Figure 4.1   Droite des eaux météoriques du sud du Québec (Frontenac, 
45° 57’ 56’’N et 71° 08’ 23’’O) démontrant la dispersion saisonnière du 
contenu isotopique des précipitations (valeurs modélisées à partir de 
Bowen et Revenaugh, 2003). 
 
Le site HSP présente des valeurs isotopiques des échantillons d’ES et EC plus élevés que les 
valeurs des précipitations des mois les plus chauds, mais sans indice d’évaporation. Le site 
étant localisé à quelques mètres seulement du golfe du Saint-Laurent, il est probable que 
l’eau présente dans la tourbière soit enrichie en isotopes lourds par les embruns marins, ce 
qui expliquerait les valeurs élevées. À l’inverse, les sites de la zone ouest (MAT1, MAT2, 
LAV et VD) présentent des échantillons d’eau sur ou sous la moyenne annuelle. Le fait que 
les faibles valeurs isotopiques des échantillons d’eau soient répandues à plusieurs sites dans 
la région laisse penser que le facteur responsable est plutôt d’ordre régional que local. Parmi 
les hypothèses envisageables, nous pouvons penser à l’influence du passage de masses d’air 
différentes sur la région (ex. arctique vs maritime) qui aurait apporté des précipitations plus 
froides, ou bien à une fonte des neiges plus tardive qui aurait influencé à la baisse le contenu 
isotopique de l’eau de la tourbière. Cependant, les dispersions par rapport à la moyenne 
annuelle doivent être interprétées avec prudence puisqu’il est possible qu’elles ne 
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Figure 4.2   Droites des eaux météoriques locales pour chaque site d’étude (point bleu) 
d’après les données modélisées de Bowen et Revenaugh (2003) ainsi que des échantillons 
d’ES et d’EC des dépressions (carré rouge) et des buttes (triangle vert) récoltés en juillet 
2009. Les formes pleines représentent les valeurs de l’eau de surface et les formes vides 
les valeurs de l’eau capillaire. La valeur moyenne annuelle de la composition isotopique 
des précipitations de chaque site est représentée par le losange noir. Les résultats sont 
exprimés par rapport au standard international V-SMOW. L’erreur analytique est de 
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      4.1.2   Échantillons de cellulose  
 
      Les valeurs moyennes du δ18O de la cellulose pour chaque site et chaque biotope sont 
présentées au tableau 4.1. L’écart des valeurs entre les sites, tous biotopes confondus, est de 
7,62 ‰, avec une valeur maximale de 22,89 ‰ au site BC et une valeur minimale de 
15,27 ‰ au site AB. L’incertitude analytique est de ± 0,2 ‰. La déviation standard est près 
de celle des valeurs isotopiques de l’eau, soit 2,36 ‰. Les buttes montrent un écart plus grand 
entre les sites des valeurs de δ18O dans la cellulose que les dépressions (respectivement 
7,08 ‰ et 4,99 ‰) et les valeurs sont systématiquement plus élevées (fig. 4.3). La différence 
moyenne du δ18O de la cellulose entre les buttes et les dépressions est de 2,61 ‰ et cette 
différence est significative (F = 9,37; p < 0,05). Une différence significative existe également 
entre les ratios isotopiques des bogs et des fens, respectivement de 18,52 ‰ et 16,74 ‰ (F = 
7,5; p < 0,05), mais ce résultat est probablement dû au fait que la plupart des tourbières 
minérotrophes sont localisées à des latitudes nordiques (fig. 2.1). 
On remarque à la figure 4.3 que les sites BC et HSP (zone est) présentent des valeurs du δ18O 
de la cellulose très élevées par rapport aux autres sites, même les plus méridionaux. Comme 
mentionné précédemment, les échantillons d’eau du site HSP sont probablement influencés 
par des apports d’eau enrichie en isotopes lourds du golfe du Saint-Laurent. Les valeurs 
isotopiques élevées de la cellulose de ce site représentent donc cette eau, comme le démontre 
également le facteur d’enrichissement biochimique enregistré à ce site (tableau 4.3) qui se 
situe près de 27 ‰. Pour le site BC, les valeurs du δ18O de la cellulose semblent indiquer que 
le site serait également influencé par des eaux plus enrichies en isotopes lourds. En effet, les 
valeurs du δ18O de la cellulose de plus de 22 ‰ indiquent que l’eau utilisée lors de la 
photosynthèse aurait eu une composition isotopique d’environ - 5 ‰, selon le facteur 
d’enrichissement biochimique entre l’eau et la cellulose d’environ 27 ‰. Comme le site BC 
est également localisé près de l’estuaire du Saint-Laurent, l’hypothèse d’un enrichissement 








Figure 4.3   Valeurs du δ18O des échantillons de cellulose des bryophytes de 16 
tourbières, séparées par biotope : buttes (noir), platières (gris) et dépressions (blanc). Les 
sites sont classés du plus méridional (FRONT) au plus septentrional (KUJU). 
L’incertitude analytique est de ± 0,2 ‰. 
 
 
      4.1.3   Lien entre l’eau et la cellulose 
 
      Le facteur d’enrichissement biochimique lié à la fixation de l’oxygène dans la cellulose 
lors de la photosynthèse a été défini à ~ 27 ± 3 ‰ (Epstein et al., 1977; DeNiro et Epstein, 
1981; Ménot-Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005). Dans cette étude, la différence 
moyenne entre les valeurs moyennes des δ18O de l’eau capillaire et de la cellulose de chacun 








































































































Tableau 4.3   Différence entre les compositions isotopiques de 
l’oxygène de l’eau capillaire et de la cellulose des échantillons de 
surface pour les 16 tourbières étudiées. n représente le nombre 
d’échantillons. Les valeurs en gras correspondent aux sites où 









FRONT B -4,73 9 19,01 2 23,74 
FRONT F -5,26 11 19,47 6 24,73 
MB -6,88 15 17,1 4 23,98 
LDS  -7,97 9 17,13 5 25,10 
BC -9,16 5 22,89 2 32,05 
HSP -5,79 6 22,79 4 28,58 
LAV  -11,58 3 15,68 3 27,26 
VD -10,32 3 20,17 2 30,49 
MAT1 -12,96 4 18,24 3 31,20 
MAT2 -12,76 3 17,78 3 30,54 
EAST -10,81 12 15,88 4 26,68 
LG2F -10,64 4 15,82 4 26,46 
LG2B -9,37 3 17,67 2 27,04 
AB -13,41 12 15,27 6 28,68 
PYL -12,03 6 15,89 4 27,92 
KUJU -9,13 6 17,48 4 26,61 
Moyenne 




Les deux types de tourbières, ombrotrophe et minérotrophe, présentent le même facteur 
d’enrichissement biochimique moyen, soit 26,94 ‰ et 27,68 ‰. Il n’existe pas non plus de 
différence entre les buttes et les dépressions (respectivement, 26,49 ‰ et 27,58 ‰), les deux 
présentant un facteur d’enrichissement similaire entre la cellulose et l’eau capillaire. 
Finalement, les moyennes du δ18O de tous les échantillons d’eau capillaire récoltés durant 
l’été 2009 pour les sept sites échantillonnés plus d’une fois et les δ18O moyens de la cellulose 







Figure 4.4  Régression linéaire entre la composition isotopique moyenne 
de l’18O de la cellulose et de l’eau capillaire pour les sept sites 
échantillonnés plus d’une fois au cours de l’été 2009. 
 
 
de l’eau capillaire sur la composition isotopique de la cellulose. Les sites HSP et BC ont été 
exclus de la relation, car l’influence probable des embruns marins sur la composition 
isotopique de l’eau et de la cellulose de ces sites les rend difficiles à interpréter. 
Les résultats des analyses démontrent que l’eau capillaire des buttes et des dépressions, 
autant dans les bogs que dans les fens, ne portent pas la même signature isotopique, la 
première étant influencée par les précipitations d’été alors que la seconde est plutôt 
représentative de la moyenne annuelle des précipitations (section 4.1.1). Si l’eau capillaire est 
fortement corrélée à la cellulose, cela suggère une prédominance de la composition 
isotopique des précipitations d’été sur celle de la cellulose des mousses de buttes, alors que 
les mousses des dépressions seraient plus influencées par la moyenne annuelle des 
précipitations. Nous avons également vu que l’effet de l’évaporation sur l’eau capillaire est 
mineur dans les tourbières étudiées, ce qui permet d’interpréter les valeurs du δ18O sans égard 
à de possibles perturbations de la composition isotopique de l’eau une fois dans la tourbière. 


























      4.1.4   Régressions linéaires entre la composition isotopique des mousses et le climat  
 
      Les moyennes du δ18O de l’eau capillaire et de la cellulose pour les sept sites 
échantillonnés de deux à trois fois au cours de l’été 2009 (FRONTB, FRONTF, MB, LDS, 
EAST, AB et PYL), excluant une fois de plus les sites BC et HSP, montrent de fortes 
corrélations avec les valeurs moyennes du δ18O des précipitations estimées (modélisées à 
partir de Bowen et Revenaugh, 2003) pour chaque région (fig. 4.5). Ces relations, de même 
que celle entre l’eau capillaire et la cellulose (fig. 4.4), indiquent un lien direct entre la 
composition isotopique de l’oxygène de la cellulose des mousses et celles des précipitations.  
Comme la température explique en grande partie la composition isotopique des précipitations 
en Amérique du Nord (Dansgaard, 1964; Rozanski et al., 1992) des régressions linéaires ont 
été effectuées entre le δ18O de la cellulose, les moyennes de température et les quantités de 
précipitations de l’année précédant l’échantillonnage de chaque site, afin de vérifier si le 
facteur hydroclimatique influence la composition isotopique de la cellulose des bryophytes 
dans les tourbières. Le tableau 4.4 montre les régressions linéaires effectuées avec les 
paramètres hydroclimatiques séparés par saison (automne, hiver, printemps et été), la saison 
de croissance (telle que définie au chapitre 3), la moyenne annuelle et la quantité de 
précipitations par saison (pourcentage). Les régressions ont été effectuées sur l’ensemble des 
biotopes regroupés, puis sur les buttes et les dépressions séparément. Deux groupes ont 
également été analysés, soit le premier incluant tous les sites (excepté BC et HSP) et le 
deuxième regroupant que les sept sites échantillonnés vers la fin du mois d’août (FRONTB, 
FRONTF, MB, LDS, EAST, AB et PYL). 
Les meilleures relations entre la cellulose et les paramètres climatiques sont observées dans 
les dépressions. La cellulose des bryophytes de buttes ne présente aucune relation avec les 
paramètres hydroclimatiques lorsque les valeurs des 14 sites sont incluses. Deux relations 
significatives sont par contre observées dans la catégorie des buttes lorsque seuls les sept 
sites échantillonnés plus d’une fois sont conservés : avec la quantité de précipitation de la 
saison de croissance (r
2
 = 0,7) et avec la fraction des précipitations de la saison de croissance 
sur le total annuel (r
2







Figure 4.5  Régressions linéaires entre le δ18O moyen estimé des 
précipitations (Bowen et Ravenaugh, 2003), l’eau capillaire et la cellulose 
pour les sept sites échantillonnés plus d’une fois au cours de l’été 2009 
(FRONTB, FRONTF, MB, LDS, EAST, AB et PYL). 
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Tableau 4.4   Régressions linéaires (r²) entre les paramètres climatiques (température, 
quantité de précipitations et humidité relative) et le δ18O moyen de la cellulose des 
échantillons de surface pour 14 et 7 sites. Automne = septembre, octobre, novembre. Hiver = 
décembre, janvier, février. Printemps = mars, avril, mai. Été = juin, juillet (août (7 sites). TSC 
= température moyenne de la saison de croissance. PSC = précipitation totale de la saison de 
croissance. La teinte grisée indique les relations non significatives (p > 0,05). 
 
Butte Dépression Tous 7 sites-butte 7 sites-dép. 7 sites-tous 
T automne 0 0,49 0,2 0,4 0,77 0,61 
T hiver 0 0,42 0,2 0,52 0,75 0,65 
T printemps 0 0,35 0,16 0,41 0,7 0,56 
T été 0 0,04 0 0,03 0,2 0,06 
P automne 0,03 0,01 0 0,1 0,23 0,19 
P hiver 0,03 0,51 0,32 0,29 0,6 0,49 
P printemps 0,05 0,65 0,37 0,30 0,86 0,7 
P été 0 0,04 0 0,03 0,2 0,06 
Hr automne 0,03 -0,22 0 0,08 0,12 0,04 
Hr hiver 0,01 0 0 0,06 0 0,07 
Hr printemps 0,14 -0,29 0,26 0,33 0,51 0,32 
Hr été 0,03 0,37 0,1 0,36 0,51 0,5 
TSC 0,01 0 0,02 0,02 0 0 
PSC 0 0,43 0,11 0,7 0,77 0,84 
Moyenne 
annuelle T 0 0,34 0,12 0,43 0,71 0,57 
Moyenne 
annuelle P 0,01 0,46 0,23 0,46 0,87 0,77 
% P Automne  0,01 -0,49 -0,26 0,38 -0,81 -0,64 
% P Hiver  0,06 0,57 0,42 0,22 0,56 0,4 
% P Printemps  0,03 0,02 0,01 0,05 0,1 0,03 
% P Été  0,11 0,01 0 0,03 0,08 0,02 
% PSC 0,05 0,21 0,02 0,75 0,32 0,52 
% Aut-Été   0,70         
 
 
Pour la cellulose des dépressions, plusieurs relations significatives sont observées lorsque 
tous les sites sont inclus, les plus fortes étant avec la quantité de précipitations du printemps 
(r
2
 = 0,65) et les fractions des précipitations d’automne et d’été combinées dans une 
régression multiple (r
2





cellulose des dépressions présente des relations encore plus fortes, notamment avec les 
températures d’automne, d’hiver et du printemps (r2 moyen de 0,74), la quantité de 
précipitations du printemps (r
2
 = 0,86), la quantité de précipitations annuelles (r
2
 = 0,87) et 
une relation négative avec la fraction des précipitations d’automne (r2 = -0,81). Tous biotopes 
confondus, la cellulose montre une forte corrélation avec la quantité de précipitations de la 
saison de croissance (r
2
 = 0,84). Dans tous les cas, la température de la saison de croissance 
ne présente aucune relation avec la composition isotopique de la cellulose. L’humidité 
relative de l’été présente une relation faible, mais significative, avec les dépressions pour les 
14 sites (r
2





4.2   Discussion 
 
      4.2.1   Source d’eau et influence de la microtopographie 
 
      Nos résultats corroborent ceux des études précédentes en ce qui a trait à la valeur du 
fractionnement biochimique qui existe entre la composition isotopique de l’oxygène de la 
cellulose des mousses et celle de l’eau capillaire (EC) utilisée lors de la photosynthèse 
(Epstein et al., 1977; DeNiro et Epstein, 1981; Ménot-Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 
2005). L’eau capillaire n’est cependant pas la même eau que l’eau de surface de la nappe 
phréatique dans les tourbières, sauf lorsque les mousses sont immergées. Nos résultats 
indiquent donc que la source de l’eau capillaire est différente selon le biotope, suggérant une 
influence de la position de la nappe phréatique, et ce, autant dans les fens que dans les bogs. 
Les mousses des buttes étant isolées de l’eau de surface de la tourbière, l’eau capillaire 
provient exclusivement des précipitations récentes, alors que celle des mousses de 
dépressions provient d’un mélange des précipitations récentes et de l’eau de la nappe 
phréatique de la tourbière, qui représente une valeur plus près de la moyenne des 





À titre de comparaison, l’analyse d’échantillons d’eau de la tourbière de Lanoraie, collectés 
en 2004 et 2005 à différentes profondeurs, a également démontré qu’il existe une grande 
différence entre les compositions isotopiques de l’eau en surface de la tourbière et celles en 
profondeur (Pellerin et al., 2005; 2006). Les échantillons de surface présentent des valeurs du 
δ18O supérieures à la moyenne annuelle du site, alors que les échantillons pris à 0,5, 1 et 
1,5 m de profondeur présentent des valeurs du δ18O en dessous de la moyenne annuelle (fig. 
4.6). Ces résultats supportent ceux de la présente étude, à savoir que la composition 
isotopique de l’eau dans une tourbière est variable et plus enrichie en isotopes lourds en 
surface.  De plus,  les  échantillons  récoltés  dans  les piézomètres  en juillet et en  septembre   
                  
 
Figure 4.6 Composition isotopique d’échantillons d’eau récoltés dans le complexe 
tourbeux de Lanoraie en 2004 (eau de surface) et en 2005 (eau souterraine, de 0,5 à 1,5 
mètre de profondeur)  (Pellerin et al., 2005; 2006). La courbe représente la droite des 
eaux météoriques de la région de Lanoraie (46°N, -73°15’O) calculée à partir de Bowen 
et Revenaugh (2003) et le losange noir, la composition isotopique moyenne des 
précipitations. L’erreur analytique est de ± 0,05 ‰ pour l’18O et de ± 1,5 ‰ pour l’2H. 
 































2005 présentent des valeurs isotopiques similaires, ce qui semble indiquer que l’eau du bassin 
de la tourbière de Lanoraie a été plutôt homogène tout au long de cette période et que les 
précipitations estivales ont eu une influence limitée sur la composition isotopique de l’eau 
souterraine. 
Les valeurs du δ18O de la cellulose des bryophytes présentent les mêmes variations entre les 
biotopes que celles de l’eau capillaire. Le contenu en 18O de la cellulose des mousses de 
buttes est systématiquement plus élevé que celui des mousses de dépressions. Nos résultats 
suggèrent également une très faible évaporation de l’eau capillaire, indifférenciée entre les 
dépressions et les buttes ainsi qu’entre les fens et les bogs, ce qui indique que l’évaporation 
n’explique pas les valeurs plus élevées du δ18O de la cellulose des mousses de buttes. Ces 
résultats corroborent ceux de Ménot-Combes et al. (2002) et Zanazzi et Mora (2005), 
quoique Taylor (2007) et Daley et al. (2010) n’aient pas enregistré de différence significative 
entre les biotopes et entre les espèces. Taylor (2007) observe tout de même une différence 
moyenne de 1,4 ‰ entre les buttes et les dépressions de tourbières situées au nord-est des 
États-Unis, ce qui tend à supporter nos résultats. En ce qui a trait aux résultats de Daley et al. 
(2010), mentionnons que la croissance annuelle ininterrompue des sphaignes due au régime 
climatique (Royaume-Uni) est probablement la cause de l’homogénéité des valeurs δ18O 
entre toutes les espèces, sans égard à la microtopographie, car buttes et dépressions 
représentent le δ18O moyen annuel des précipitations. Également, les résultats de ces études 
proviennent de régions où l’amplitude thermique annuelle, et donc l’amplitude annuelle des 
valeurs isotopiques des précipitations, est plus faible que celles du Québec, ce qui pourrait 





      4.2.2   Contrôle climatique sur la composition isotopique des mousses 
 
      Les résultats obtenus dans cette étude montrent de fortes corrélations entre le δ18O de 
l’eau capillaire et de la cellulose des bryophytes avec le δ18O moyen des précipitations pour 





différentes des sept autres tourbières sont probablement dues au fait qu’elles ont été 
échantillonnées très tôt en juillet et que l’eau capillaire récoltée une seule fois n’est pas 
représentative de toute la durée de croissance des mousses, tout comme la cellulose des 
mousses collectées au début de juillet n’est pas représentative de toute la saison de croissance 
(Zannazi et Mora, 2005). Les résultats des régressions linéaires supportent ce constat, alors 
que toutes les relations sont meilleures lorsque seuls les sites échantillonnés plusieurs fois 
sont inclus. Évidemment, la restriction à sept sites seulement exclut la possibilité de tirer des 
conclusions générales sur le contrôle du climat dans la composition isotopique des mousses, 
mais nos résultats permettent à tout le moins de déceler des tendances significatives. 
Selon les résultats obtenus, le δ18O de la cellulose des bryophytes de buttes est influencé 
positivement par la quantité de précipitations de la saison de croissance. L’absence de 
corrélation avec la température de la saison de croissance, de même que la relation très faible 
entre ce paramètre et la quantité de précipitations pour la même période (r
2
 = 0,14, p > 0,05), 
semble valider cette relation qui indique que plus les précipitations sont élevées durant la 
saison de croissance, plus la composition isotopique des mousses de buttes est élevée. 
Certaines hypothèses ont été suggérées pour expliquer cette relation. Selon Williams et 
Flanagan (1996), les sphaignes arrêtent l’activité photosynthétique durant les périodes de 
sécheresse. Des conditions sèches empêcheraient donc les mousses d’enregistrer les épisodes 
les plus chauds de la saison dans leur composition isotopique, ce qui résulterait en des valeurs 
du δ18O de la cellulose plus faibles. Inversement, des conditions plus humides de la tourbière 
au cours de la saison de croissance favoriseraient la croissance des sphaignes sur une plus 
longue période de temps et donc des valeurs du δ18O de la cellulose plus élevées. Également, 
en période de temps plus sec lorsque la disponibilité en eau des précipitations est réduite, les 
sphaignes des buttes pourraient pomper par capillarité une partie de leur eau des zones sous-
jacentes, eau ayant une composition isotopique δ18O plus faible que celle des précipitations 
d’été (Ménot-Combes et al. 2002; Pellerin et al., 2005;2006; Rokanen et Kløve, 2008).  
La composition isotopique de l’oxygène de la cellulose des mousses de dépressions semble 
quant à elle être influencée par les valeurs moyennes annuelles des conditions 
météorologiques. Les relations avec la température annuelle et la quantité de précipitation 





existe entre ces deux paramètres à l’échelle annuelle (r2 = 0,87, p < 0,05). La relation 
légèrement plus forte avec les quantités de précipitations indique toutefois que la variabilité 
de ce paramètre influence les valeurs du δ18O de la cellulose, mais dans une proportion qui 
est pour le moment difficile à définir. Un autre phénomène intéressant est la relation négative 
enregistrée avec la fraction des précipitations d’automne sur le total annuel, qui indique que 
plus il y a de précipitations l’automne précédant la saison de croissance, moins les valeurs 
δ18O de la cellulose des mousses des dépressions sont élevées. L’hypothèse la plus plausible 
par rapport à cette relation vient du fait que les précipitations d’automne, qui ont une 
composition isotopique plus faible que les précipitations d’été (car la température est plus 
basse), servent de recharge en eau à la tourbière après la saison d’été où l’évapotranspiration 
a considérablement fait baisser le niveau de la nappe phréatique (Price, 2001). Un automne 
pluvieux augmente le rapport eau d’automne/eau d’été, et donc influence à la baisse le 
contenu en isotope 
18O du bassin, alors qu’un automne plus sec diminue ce rapport et 




4.3   Potentiel paléoclimatique 
 
      Les résultats de la présente étude indiquent que le signal δ18O de la cellulose des mousses 
de dépressions pourrait être utilisé pour reconstruire la température moyenne annuelle, et 
celle des buttes, la quantité de précipitations de la saison de croissance (tab. 4.4). Ainsi, les 
interprétations paléoclimatiques du δ18O de la cellulose des mousses dans les tourbières 
doivent prendre en compte la microtopographie correspondant au matériel analysé, du moins 
dans le nord-est de l’Amérique du Nord. Les mousses croissant sur les buttes et celles dans 
les dépressions ne possèdent pas la même source d’alimentation en eau et ne reflètent donc 
pas le même signal climatique. Une analyse paléoclimatique d’une carotte de tourbe sans 
considération à la composition du matériel analysé et au biotope associé pourrait engendrer 
des erreurs d’interprétation des variations du δ18O de la cellulose. Par exemple, le passage 
d’un milieu minérotrophe alimenté en eau par des apports hydrogéologiques régionaux, où le 
niveau de la nappe phréatique est généralement plus élevé et les buttes moins hautes, à un 





est plus basse et les buttes plus prononcées (Payette et Rochefort, 2001), pourrait se traduire 
par un passage de valeurs du δ18O plus faibles à des valeurs plus élevées, et ce, sans influence 
climatique. Les variations dans les valeurs du δ18O dans le temps peuvent donc aussi être 
favorisées par des changements autogènes au sein de la tourbière.  
Ces résultats indiquent également qu’il faut être prudent dans l’interprétation des valeurs 
isotopiques de l’oxygène dans les tourbières à palses ou à plateau palsique. En effet, la 
formation de palses, créées par le soulèvement de la tourbe lors de l’apparition de lentilles de 
glace, isole en surface la tourbe de la nappe phréatique et provoque la formation d’un 
microsite ombrotrophe séparé du reste de la tourbière (Seppala, 1986). La palse agit ainsi 
comme une énorme butte, uniquement alimentée par l’eau des précipitations récentes. Il 
s’ensuit donc des valeurs plus élevées du δ18O de la cellulose des bryophytes, alors que la 
formation de la palse indique plutôt le passage à des conditions plus froides.  Outre le facteur 
topographique, le pergélisol peut aussi exercer une influence sur la composition isotopique de 
l’eau de la tourbière lors de la fonte associée aux variations climatiques ou à la dynamique 
intrinsèque du système. Ainsi, l’eau de fonte des palses et plateaux palsiques peut influencer 
à la baisse la composition isotopique de l’eau dans les tourbières à pergélisol discontinu 
(Lapierre, 1983; Hayashi et al., 2004). Dans tous les cas, une analyse pluridisciplinaire, 
notamment des macrorestes végétaux, semble primordiale afin d’interpréter correctement le 
signal isotopique associé aux biotopes reconstitués. 
Un autre facteur possible d’erreur d’interprétation est lié à la saisonnalité des précipitations. 
Comme l’eau résidante dans la tourbière est le résultat de l’accumulation des précipitations 
tout au long de l’année (Emili et Price, 2006), des variations dans les fractions respectives de 
la quantité de précipitations par saison sur la quantité annuelle totale peuvent théoriquement 
modifier le contenu isotopique de l’eau présente dans la tourbière (Nichols et al., 2009). 
Ainsi, des précipitations moindres en automne par rapport au total annuel viendraient 
augmenter la valeur isotopique moyenne de l’eau selon nos résultats. Il est également 
envisageable de croire que des variations similaires pour les autres saisons auraient un effet 
sur la composition isotopique de l’eau des tourbières, même si nos résultats ne nous 
permettent pas de l’affirmer. D’autres effets de nature météorologique pourraient également 





ou longue) et la profondeur du gel, par exemple. En l’absence d’études claires sur le sujet de 
la recharge et sur le temps de résidence de l’eau d’une tourbière, il est possible d’émettre 
l’hypothèse qu’en période de fonte rapide de la neige, alors que la tourbière est toujours 
gelée, l’eau serait évacuée rapidement de la tourbière par l’acrotelme, couche supérieure de la 
tourbière à haute conductivité hydraulique (Fraser et al., 2001), alors qu’une période de fonte 
de la neige plus lente, simultanée à la fonte du gel, serait probablement plus propice à la 
recharge en eau du bassin tourbeux (Woo et Winter, 1993). 
Présentement, la littérature ne fournit pas de conclusions précises sur le lien entre la 
dynamique hydrologique et la composition isotopique de l’eau dans les tourbières (Woo et 
Winter, 1993; Emili et Price, 2006; Rokanen et Kløve, 2008). Par contre, il apparait, à partir 
de nos résultats, que les processus hydrologiques et la saisonnalité des précipitations 
joueraient un rôle sur la composition isotopique de l’eau de la nappe phréatique des 


















RECONSTITUTION PALÉOENVIRONNEMENTALE ET PALÉOCLIMATIQUE DE LA 
RÉGION DE KUUJJUARAPIK (QUÉBEC) ET ÉVALUATION DE L’INDICATEUR δ18O 







Les résultats des analyses stratigraphiques, chronologiques, isotopiques et polliniques des 
carottes KUJU-PA et KUJU-PD sont présentés dans le chapitre suivant. Les données seront 
dans un premier temps décrites, puis une discussion synthèse de l’histoire environnementale 
holocène, régionale et locale, sera élaborée. La pertinence de l’utilisation des isotopes stables 






5.1   Résultats : palse active (KUJU-PA) 
 
      5.1.1   Stratigraphie, chronologie et taux d’accumulation  
 
      La carotte KUJU-PA a été prélevée à partir d’une palse dite active (gelée) dans le secteur 
central du champ de palses. Les 40 premiers cm du sommet de la carotte étaient dégelés et 
composés d’une tourbe sèche. À l’aide de la méthode de Troëls-Smith (1955), les principales 
unités stratigraphiques de la tourbe ont été identifiées (fig. 5.1). La matière organique repose 
à la base (265 cm) sur une unité de silt argileux déposé par la mer de Tyrrell. Plusieurs 
lentilles de glace étaient également présentes à l’interface minérale/matière organique. Une 
tourbe composée principalement de mousses de Drepanocladus sp. compose l’horizon basal 






Figure 5.1   Stratigraphie de la tourbe, perte au feu à 550°C, densité sèche, 
densité du carbone et teneur en eau de la carotte KUJU-PA.  
 
Paludella squarrosa (168-215 cm). Une lentille de glace était présente entre 172 et 184 cm, 
coupant la zone de P. squarrosa en deux. Au-dessus de cette zone de Paludella, un horizon 
très décomposé dominé par des restes d’herbacés a été observé (136-168 cm). Il est ensuite 
surmonté par un horizon composé d’herbacés et de mousses brunes (Drepanocladus sp.) en 
proportion relativement égale entre 120 et 136 cm, puis les mousses brunes deviennent 
nettement dominantes jusqu’à 92 cm. À partir de 92 cm jusqu’à 60 cm, le matériel est dominé 
par des restes ligneux et herbacés très décomposés. Au-dessus de cet horizon décomposé et 
jusqu’à la surface se trouve un horizon de sphaigne entrecoupé d’une séquence herbacée sur 
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Huit dates au radiocarbone ont été effectuées à différentes profondeurs de la carotte (tableau 
5.1). Selon les âges étalonnés, la tourbe aurait commencé à s’accumuler à cet endroit vers 
5000 ans BP. Quatre dates basales de la même tourbière, effectuées par Arlen-Pouliot et 
Bhiry (2005), avaient obtenu des âges minimaux entre 5950 et 5650 ans BP pour le début de 
l’accumulation de la matière organique dans le bassin. La surface de la palse est datée à 400 
ans BP, ce qui concorde avec les données d’Arlen-Pouliot et Bhiry (2005). 
 
 
Tableau 5.1   Âges 
14
C conventionnels et étalonnés de la carotte prélevée dans une palse 
d’une tourbière de Kuujjuarapik. 
 




étalonné Numéro de labo. 




1250 ± 25 1200 UCIAMS-67516 
 
64-65 Fragments de feuilles de 
Larix et Picea 
2465 ± 20 2530 UCIAMS-65391 
 
92-93 
Fragments de feuilles 
d'Andromeda 
glaucophylla 
2935 ± 20 3085 UCIAMS-64591 
 
124-125  
Fragments de feuilles 
d'Andromeda 
glaucophylla 
3380 ± 20 3610 UCIAMS-65390 
 
167-168 
Fragments de feuilles de 
Larix et Picea, graine de 
Scirpus sp. 
3860 ± 20 4320 UCIAMS-64592 
 
215-216  
Fragments de feuilles 
d'Andromeda 
glaucophylla 
4025 ± 35 4500 UCIAMS-65392 
  
267-268 
Fragments de feuilles de 
Larix et Picea, graines 
de Carex sp. et de 
Menyanthes trifoliata 





Le modèle d’âge-profondeur (fig. 5.2) révèle un taux d’accumulation moyen entre chacune 
des dates obtenues. À la base de la carotte, le taux d’accumulation a été important, avec une 
valeur maximale d’accumulation de 2,12 mm/an entre 4500 et 4320 ans BP correspondant à 
une forte productivité biologique liée à la phase de Paludella squarrosa. La lentille de glace, 



























































Figure 5.2   Modèle d’âge-profondeur, taux d’accumulation (gris) et densité sèche de la 
tourbe (noir) cumulée en fonction du temps, carotte KUJU-PA. 
 
 





Le taux d’accumulation diminue ensuite légèrement pour atteindre des valeurs entre 0,61 et 
0,51 mm/an entre 4320 et 2530 ans BP, associé à un horizon d’herbacés et de mousses 
brunes, puis diminue encore plus entre 2530 et 400 ans BP (0,26 et 0,34 mm/an) lors de 
l’apparition des sphaignes dans la stratigraphie. Le taux d’accumulation des deux premiers 
centimètres de la carotte, de 0,06 mm/an, réfère à la croissance récente des lichens, car la 
surface de la palse est soumise à une érosion évidente, excluant la possibilité d’une 
accumulation depuis les derniers 400 ans. Les valeurs du taux d’accumulation obtenues par 
Arlen-Pouliot et Bhiry (2005) sont légèrement moins élevées que celles présentées ici. Les 
auteurs avaient toutefois fait fondre leur carotte avant analyse, ce qui en a considérablement 
réduit la longueur. Nos valeurs de taux d’accumulation ont peut-être été influencées par la 
glace interstitielle qui a fait augmenter le volume des sédiments, étant donné que nos analyses 
ont été réalisées sur le matériel gelé. Par contre, la densité sèche cumulée en fonction de l’âge 
(fig. 5.2) indique les mêmes variations que le taux d’accumulation, ce qui confirme les 
changements survenus dans l’accumulation. La densité sèche totale d’environ 20 g par cm² de 
la carotte KUJU-PA pour 256 cm de profondeur (en excluant la lentille de glace de 11 cm) 
correspond à la relation établie par Turunen et al. (2002) entre la densité sèche et la 
profondeur, ce qui laisse penser que l’effet de la glace est relativement mineur dans cette 
carotte. 
Les analyses de la perte au feu ont permis de constater que les teneurs en matière organique et 
en carbone de la carotte de la palse variaient peu dans la section comprise entre 70 cm et la 
base de la carotte (fig. 5.1). Toutefois, une augmentation brusque de près de 0,05 g cm
-3
 de 
carbone est enregistrée à 66 cm de profondeur. Ce niveau correspond également à une baisse 
de la teneur en eau du sédiment et correspond au contact du mollisol. On remarque également 
une légère augmentation de la densité sèche du matériel à ce niveau, indiquant une compaction 
plus prononcée et un degré de décomposition plus avancé. De plus, la densité sèche plus faible 
de la section gelée de la carotte est probablement due au contenu en glace qui augmente le 
volume du matériel (Vardy et al., 2000). Le taux net d’accumulation à long terme du carbone 
(LORCA) pour la carotte KUJU-PA est de 18,85 g C m² an
-1. Le taux d’accumulation calculé 
entre chacune des dates montre cependant des variations importantes (fig. 5.3), avec une 
diminution graduelle des valeurs de la base vers le sommet et un maximum d’accumulation 
entre 4500 et 4320 ans BP de 64,7 g C m² an
-1






































      5.1.2   Composition isotopique 
18
O de la cellulose des bryophytes 
 
      Les résultats montrent des valeurs du δ18O de la cellulose comprises entre 15,62 ‰ et 
21,07 ‰ avec une erreur analytique de ± 0,14 ‰ (fig.5.4). Une courbe d’interpolation a été 
tracée entre les données afin de faciliter l’interprétation. La courbe montre des variations 
importantes des valeurs du δ18O de la cellulose pendant les 5000 dernières années. La tendance 
générale montre une augmentation graduelle des valeurs dans le temps. De 5000 à 4400 ans 




















autour de 20,5 ‰ entre 4400 et 4300 ans BP. Cette hausse importante correspond au niveau 
stratigraphique des Paludella squarrosa, ainsi qu’à des taux d’accumulation de la tourbe et du 
carbone exceptionnellement élevés. Le retour à un environnement dominé par les 
Drepanocladus sp. vers 3600 ans BP montre une diminution substantielle de la concentration 
en 
18
O, similaire à celle de la base de la carotte. Entre 3000 et 2000 ans BP, les valeurs 
augmentent par rapport à la période précédente. L’apparition des sphaignes à 2500 ans BP 
montre tout d’abord des valeurs concordantes avec le dernier échantillon de Drepanocladus 
sp., pour ensuite augmenter et atteindre une valeur maximale de 21,07 ‰ vers 1750 ans BP. 







Figure 5.4   δ18O de la cellulose des bryophytes (vert : Sphagnum sp., rouge : 
Drepanocladus sp., jaune : Paludella squarrosa) de la carotte KUJU-PA et 
courbe d’interpolation des valeurs dans le temps. L’incertitude analytique est de 




































      5.1.3   Résultats et interprétation des analyses polliniques 
 
      Des diagrammes de pourcentages et d’influx polliniques des principaux taxons 
polliniques retrouvés ont été réalisés (fig. 5.5 et 5.6) afin de reconstituer l’histoire régionale 
de la dynamique de la végétation holocène. Les diagrammes complets des taxons identifiés 
sont présentés à l’annexe D. 
Trois zones principales ont été identifiées selon les pourcentages et influx polliniques dans le 
profil de tourbe KUJU-PA. Puisque les périodes de changements locaux inhérentes au 
développement de la tourbière diffèrent des assemblages régionaux, un tableau synthèse a été 
confectionné afin de visualiser simultanément les changements locaux et régionaux qui se 
sont succédés (fig. 5.13). 
 
Zone 1 : 268-240 cm (5000-4680 étal. BP) 
La zone basale est caractérisée par des pourcentages maximaux d’Alnus crispa (20 %), de 
Betula (8 %), probablement de type B. glandulosa, et de cypéracées (70 %), et par des 
pourcentages faibles de Picea (moins de 10 %) et de Pinus banksiana (moins de 5 %). Les 
pourcentages élevés des cypéracées sont probablement dus à un apport local. Les 
pourcentages des taxons arbustifs et arborescents augmentent sensiblement lorsque les 
cypéracées sont exclues du calcul : 40 % pour Alnus crispa, 20 % pour Betula, 30 % pour 
Picea et environ 5 % pour Pinus banksiana (fig. 5.7). Ces pourcentages indiquent un 
environnement régional forestier correspondant probablement à la phase d’afforestation 
(Richard, 1976; 1982; Gajewski, 1991). La présence dans la région du Picea à cette période 
est mentionnée dans plusieurs études (Gajewski et al. 1993; Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005; 
Bhiry et Robert, 2006). Les influx polliniques indiquent une présence locale du Larix, de 
même que plusieurs taxons herbacés. Les influx totaux sont généralement élevés, entre 2000 














































































































































































































































































Arbres Arbustes Herbes Hors total
Figure 5.5   Diagramme des pourcentages (%) sporopolliniques des principaux taxons, profil KUJU-PA. La ligne noire représente une 















































Sphaignes Herbacés Ligneux et herbacés Mousses brunes Très décomposé Lentilles de glace



















































































































































































































































































Au niveau local, cette zone est caractérisée par la présence de Myrica gale, des cypéracées et 
de Menyanthes trifoliata, attestant le caractère minérotrophe du site à cette époque. Les 
données des macrofossiles de la tourbière (Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005) supportent cette 
interprétation. La présence de taxons aquatiques tels que Menyanthes trifoliata et 
Potamogeton/Triglochin (probablement Potamogeton alpinus et Triglochin maritima, c.f. 
Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005) indique la présence de secteurs d’eau libre à proximité. 
 
Zone 2 : 240-128 cm (4680-3670 étal. BP) 
Cette zone est représentée par une baisse dans les pourcentages d’Alnus crispa, de Betula et 
de cypéracées et par une augmentation graduelle des pourcentages de Picea et de Pinus 
banksiana. Elle est également caractérisée par des concentrations et des influx polliniques 









. On trouve également les valeurs 
maximales d’influx des taxons Picea, Pinus, Betula, Alnus ainsi que pour la plupart des 
plantes herbacées, ce qui semble indiquer que cette période fut celle où le couvert forestier 
était le plus dense. Quelques taxons herbacés de milieu arctique sont présents (Oxyria digyna, 
Saxifraga) de même que des taxons de régions tempérées comme Quercus, ce qui atteste du 
caractère encore partiellement ouvert du couvert forestier qui permet l’enregistrement 





















Figure 5.7   Pourcentages polliniques des principaux taxons, excluant du calcul les cypéracées. Les chiffres à droite représentent les zones 
polliniques identifiées dans les diagrammes (fig. 5.5 et 5.6). 
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Zone 3 : 128- 4 (3670-480 étal. BP) 
Une importante baisse des influx polliniques survient dans cette zone avec une moyenne 




. Cette baisse est généralisée pour la plupart des taxons. Par 
contre, on remarque une légère ré-augmentation des influx des herbacées, notamment des 
Poaceae, vers 3200 ans BP. Cette augmentation représente peut-être l’implantation d’une 
flore de sous-bois synchrone à une ouverture du paysage forestier (Filion, 1984).  
Au niveau local, la zone 3a est caractérisée par une dominance des cypéracées, une présence 
du myrique baumier et du Larix, attestant toujours le caractère minérotrophe du milieu. La 
présence de taxons aquatiques tels que Menyanthes trifoliata, Potentilla palustris et 
Potamogeton/Triglochin indique la persistance d’eau libre, particulièrement durant les 
périodes entre 4600-4500 ans BP et 4150-3000 ans BP. La présence du Selaginella 
selaginoides à partir de 4200 ans BP confirme également les conditions minérotrophes et 
relativement humides sur le site (Hitchcock et al., 1969). La succession des Paludella 
squarrosa aux Selaginella dans le profil suggère une hausse du niveau de la nappe 
phréatique. La période 4680-2920 ans BP semble avoir été relativement humide, sauf entre 
4500 et 4200 ans BP où des conditions locales plus sèches auraient favorisé une baisse de la 
nappe phréatique et la présence des Paludella squarrosa.  
 
Zone 3b : 84-4 cm (2920-480 étal. BP) 
Cette période voit les pourcentages des Picea augmenter jusqu’à 40 %, et même à plus de 
60 % en ne considérant pas les cypéracées. Le genre Pinus augmente également (de 5 à 7 %), 
alors que l’aulne crispé (15 %), le bouleau (10 %) et les cypéracées diminuent. Les influx 
polliniques demeurent faibles, quoique ceux du Picea et du Pinus augmentent légèrement par 
rapport à ceux de la zone 3a. L’ouverture du paysage par un effet conjoint de l’augmentation 
de la fréquence des feux dans le Nord québécois et d’un climat plus froid et sec a également 
été suggérée par de nombreux auteurs pour cette période (Payette et Gagnon, 1985; Gajewski 
et al. 1993; Asselin et Payette, 2005). Un refroidissement du climat a en effet pu diminuer la 





fut probablement l’élément perturbateur le plus important dans l’ouverture du paysage 
forestier (Asselin et Payette, 2005).  
La présence des éricacées augmente graduellement à partir de 2900 ans BP et atteint des 
valeurs maximales entre 1600 et 1000 ans BP. Cette hausse des pourcentages des éricacées 
diminue probablement celui des Picea. Leur présence fut sans doute importante localement 
dans la tourbière comme l’attestent les macrorestes d’Andromeda et de Chamaedaphne 
calyculata identifiés par Arlen-pouliot et Bhiry (2005) durant cette période. Cette 
augmentation des éricacées, jumelée à la diminution générale des cypéracées, du myrique 
baumier et du Larix, ainsi qu’à l’augmentation des sphaignes et l’apparition du Rubus 
chamaemorus, est interprétée comme le début du stade ombrotrophe situé entre 2900 et 1600 
ans BP dans la tourbière. Après 1600 ans BP, les pourcentages et influx maximaux 
d’éricacées, de Rubus et de sphaignes confirment les conditions ombrotrophes jusqu’à la 
formation de la palse vers 400 ans BP.  
 
Zone 4 : 4-0 cm (dernier 480 ans étal.BP) 
La surface de la palse a été datée à 400 ans BP, et donc peu ou pas d’accumulation de tourbe 
ne s’est probablement produite depuis ce temps. L’augmentation des pourcentages du Betula 
dans les horizons de surface tient probablement du fait que ce taxon colonise les sommets 











5.2   Résultats : palse dégradée (KUJU-PD) 
 
      5.2.1   Stratigraphie, chronologie et taux d’accumulation  
 
      La majeure partie de cette section de 60 cm se compose de tourbe de sphaignes peu 
décomposée (fig. 5.8). Deux horizons ligneux décomposés sont présents entre 40-44 cm et 
14-18 cm de profondeur. Un troisième horizon assez décomposé a été identifié à la base entre 
58-59 cm. La chronologie de cette section de carotte provient de l’interpolation sédimentaire 
de datations au  radiocarbone et au 
210
Pb effectuées sur la carotte KUJU-PD2 dans le cadre du 
mémoire de Lamarre (2010). Cette carotte a été échantillonnée la même journée et à environ 
un mètre de distance de la carotte KUJU-PD. La stratigraphie est très similaire entre les deux 
carottes, de même que les valeurs de densité sèche. Les résultats de la reconstitution des 
conditions hydroclimatiques et ceux du δ18O des sphaignes ont permis une correspondance 
chronologique entre les deux carottes. Le tableau 5.2 présente les datations obtenues de la 
surface jusqu’à 60 cm de profondeur par Lamarre (2010) dans la carotte KUJU-PD2 et les 
niveaux associés pour la carotte KUJU-PD. 
Le modèle d’âge-profondeur présente des variations importantes du taux d’accumulation 
sédimentaire (fig. 5.9). Une accumulation de 0,42 mm par année a été établie pour la période 
entre 1446 et 1374 ans BP (61,5-58,5 cm de profondeur), en accord avec l’accumulation de la 
période antérieure à cet endroit présentée par Lamarre (2010). À partir de 1370 ans BP, le 
taux d’accumulation a diminué à 0,21 mm/année jusqu’à 663 ans BP (58,5-43,5 cm de 
profondeur). Au niveau de la stratigraphie, cette période est caractérisée par une dominance 
de fragments herbacés et ligneux fortement décomposés, ce qui peut expliquer les faibles 
valeurs d’accumulation. Entre 660 et 79 étal. BP (43,5-18,5 cm de profondeur), les taux 
d’accumulation ont augmenté (0,46 et 0,49 mm/année), suivis d’une diminution entre 79 et -5 
étal. BP (18,5-16,5 cm de profondeur), aussi associée à un horizon ligneux très décomposé. 
Les 52 dernières années (16,5 cm à la surface) présentent un taux d’accumulation moyen de 
3,13 mm/année, avec des accumulations particulièrement élevées entre - 37 et - 48 ans BP de 






Figure 5.8   Stratigraphie de la tourbe, résultats de la perte au 
feu à 550°C, densité sèche et densité du carbone, carotte 





L’analyse de la perte au feu indique quelques variations au niveau de la densité sèche du 
matériel et de la teneur en carbone (fig. 5.8). Les valeurs comprises entre 60-40 cm de 
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Tableau 5.2   Âges 
14
C conventionnels et étalonnés et âges 
210
Pb de la carotte KUJU-PD2 

















Pb Tourbe 2,8 2,6-3 -55 GEOTOP 0,5 
2-3  
210
Pb Tourbe 6,5 6,1-7,1 -52 GEOTOP 2,5 
4-5  
210
Pb Tourbe 9,8 9,2-10,8 -48 GEOTOP 4,5 
6-7  
210
Pb Tourbe 12,8 11,9-14 -45 GEOTOP 6,5 
8-9  
210
Pb Tourbe 15,4 14,3-17,1 -43 GEOTOP 8,5 
10-11  
210
Pb Tourbe 18,1 16,7-20,1 -40 GEOTOP 10,5 
12-13  
210
Pb Tourbe 20,7 19,1-23,2 -37 GEOTOP 12,5 
14-15  
210
Pb Tourbe 33,6 30,4-38,9 -24 GEOTOP 14,5 
16-17  
210
Pb Tourbe 52,7 45,8-66,1 -5 GEOTOP 16,5 
18-19  
210
Pb Tourbe 136,5 85- 79 GEOTOP 18,5 
30-31 
14
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aux valeurs associées à la même période de temps dans la carotte KUJU-PA (fig. 5.1). Les 
valeurs entre 16 cm de profondeur et la surface sont comprises entre 0,02 et 0,03 g C cm
-
³, ce 
qui est similaire aux valeurs du sommet de la palse active (KUJU-PA). Les valeurs les plus 
élevées correspondent en général aux niveaux comportant du matériel ligneux très 
décomposé. Le taux d’accumulation apparent du carbone varie de 7,9 g C m² an-1 entre 79 et  
- 5 étal. BP à 85,5 g C m² an
-1
 depuis - 5 ans étal. BP (fig. 5.10), associé à l’acrotelme. Les 
périodes 1450-1370 ans BP et 660-79 ans BP ont des taux d’accumulation moyens compris 
entre 19 et 16 g C m² an
-1
, alors que la période 1370-660 présente un taux plus faible 









Figure 5.9 Modèle d’âge-profondeur et taux d’accumulation de la tourbe pour 




      5.2.2   Composition isotopique 
18
O de la cellulose des bryophytes 
 
      Les analyses du δ18O de la cellulose pour cette carotte ont été faites exclusivement sur des 
tiges de sphaignes puisque le matériel était disponible. Les valeurs sont comprises entre 20,23 
et 16,46 ‰ vs V-SMOW (fig. 5.11). Elles sont relativement stables entre 1400 et 700 ans BP 
(60 à 45 cm) avec des valeurs variant entre 19 et 20 ‰, et chutent vers 600 ans BP (à ~ 40 cm) 
autour de 17 ‰. Une remontée des valeurs est ensuite enregistrée de nouveau jusqu’à 19,7 ‰ 
































































Figure 5.10   Taux d’accumulation apparent du carbone, à long terme 




270 à 0 ans BP environ (de 25 à 16 cm). Depuis les derniers 50 ans (de 16 cm à la surface), les 
valeurs du δ18O enregistrées par les sphaignes sont comprises entre 18,4 et 19,5 ‰.   
Les données de profondeur de la nappe phréatique, correspondantes aux résultats de l’analyse 
des assemblages de thécamibes réalisée par Lamarre (2010) sur le profil KUJU-PD2, 









Figure 5.11   Composition du δ18O de la cellulose des sphaignes (noir) pour la 
carotte KUJU-PD et profondeur de la nappe phréatique inférée par les assemblages 
de thécamibes (gris) pour la carotte KUJU-PD2 (Lamarre, 2010). L’incertitude 




(fig. 5.11). Lorsque la nappe phréatique est basse, les valeurs du  δ18O des sphaignes sont 
élevées, alors qu’elles diminuent lorsque le niveau de la nappe phréatique augmente. 
Ces variations synchrones entre le δ18O et la position de la nappe phréatique concordent avec 
les résultats présentés au chapitre 4, qui montrent une hausse des valeurs du δ18O sur les buttes 























































      5.2.3   Interprétation des données polliniques 
 
      Tout comme pour la carotte KUJU-PA, les pourcentages et les influx polliniques ont été 
calculés sur la carotte KUJU-PD. Les résultats présentent trois zones selon les assemblages 
et les valeurs de pourcentages et d’influx des principaux taxons (fig. 5.12). Un diagramme 
d’influx complet des taxons identifiés à au moins deux reprises est présenté en annexe D. 
 
Zone 1 : 60-44 cm (1400-690 étal. BP) 
La zone 1 est caractérisée par des pourcentages de Picea autour de 40 % et des pourcentages 
de Betula et d’Alnus en dessous de 10 %. Comme dans le cas de la carotte KUJU-PA, les 
forts pourcentages des cypéracées, probablement d’origine locale, font diminuer les 
pourcentages des autres taxons. Les pourcentages et influx de Picea sont similaires à ceux 
enregistrés durant la même période de temps dans la carotte KUJU-PA, ce qui vient 
renforcer l’hypothèse d’un couvert forestier ouvert de type pessière.  
Au niveau local, les éricacées, les cypéracées et Rubus chamaemorus sont présents dans la 
tourbière. Rubus présente un maximum d’influx et de pourcentages dans cette zone, ce qui 
pourrait être associé à des conditions de butte avec une nappe phréatique plutôt basse 
(Lamarre, 2010). Les concentrations polliniques élevées sont probablement influencées par 
un faible taux d’accumulation durant cette période (0,21 mm/année entre 43,5 et 58,5 cm de 
profondeur, KUJU-PD2).  
 
Zone 2 : 44-20 cm (690-140 étal. BP) 
La zone 2 présente une baisse des pourcentages de Picea et une augmentation des 
pourcentages de Betula et de cypéracées. Les espèces T. occidentalis/J.communis 
apparaissent également durant cette période, autant dans les pourcentages que dans les 





























Figure 5.12   Diagramme sporopollinique de la carotte KUJU-PD. a) Concentrations 
polliniques et pourcentages, b) influx polliniques (grains/cm²/année). Les lignes dans les 
courbes de pourcentages indiquent une exagération de 10x. Les âges sont interpolés de 


























































































































































































































































































































































Glaciaire,  laissent supposer le développement d’une végétation de type arbustive plus 
importante dominée par le Betula.  
Au niveau local, les sphaignes sont de plus en plus présentes dans le paysage végétal. 
L’augmentation des cypéracées et du myrique baumier laisse également supposer des 
conditions locales plus humides sur la tourbière, peut-être la formation de mares de 
thermokarst. 
 
Zone 3 : 20-0 cm (140 étal. BP à aujourd’hui) 
Selon les résultats des datations effectuées, le taux d’accumulation de la tourbe aurait 
significativement baissé entre 18,5 et 16,5 cm environ, ce qui correspond à la période de 
temps entre 79 et -5 ans étal. BP. Un arrêt de l’accumulation est également envisageable. 
Cette baisse et/ou absence d’accumulation est confirmée dans les données d’influx pollinique 
à 16 cm de profondeur, qui sont anormalement élevées (18 000 grains/cm²/année). Au niveau 
régional, les pourcentages polliniques indiquent des valeurs minimales de Picea et une 
augmentation du Betula et de Alnus crispa, mais les influx augmentent pour tous les taxons, 
ce qui indique une certaine reprise du couvert forestier (Richard, 1976; Gajewski, 1991). 
Au niveau local, les taxons présents (éricacées, cypéracées et sphaignes) représentent 
l’assemblage végétal moderne de la tourbière à palses ceinturée d’une bordure minérotrophe. 
Les influx polliniques demeurent élevés tout au long de cette période par rapport aux zones 1 
et 2, alors que le taux d’accumulation est très élevé, ce qui suggère une potentielle 
augmentation récente de la pluie pollinique. Cette dernière pourrait être induite par le 
passage d’une végétation arbustive plus faible productrice de pollen à une végétation 
dominée par des espèces plus grandes productrices polliniques, de même que par le 
réchauffement climatique moderne enregistré depuis les années 1950 dans les écosystèmes 








5.3   Discussion 
 
      5.3.1   Changements climatiques et développement du pergélisol 
 
      La mise en commun des divers indicateurs employés dans cette étude permet 
d’interpréter le développement de la tourbière en relation avec les variations climatiques 
(facteurs allogènes) et l’évolution du bassin tourbeux (facteurs autogènes). L’historique du 
développement de cette tourbière ayant déjà été fait par Arlen-Pouliot et Bhiry (2005) à 
partir de l’étude des macrorestes végétaux, nous mettrons l’emphase sur les aspects 
complémentaires et/ou divergents, ainsi que sur les spécificités des indicateurs isotopiques, 
polliniques et de la stratigraphie. Le tableau de la figure 5.13 présente une synthèse des 
principaux évènements locaux et régionaux associés aux variations climatiques holocènes 
dans la région étudiée.  
Selon les résultats de l’analyse pollinique réalisée sur la carotte de la palse, il y a 5000 ans 
BP dans la région de Kuujjuarapik, la végétation régionale était de type toundra forestière. 
Ces résultats sont supportés par les travaux de Gajewski et al. (1993), Payette et Gagnon 
(1985) et Richard et al. (1982) pour la région subarctique du Québec. La toundra forestière 
aurait ensuite été en graduelle afforestation jusqu’à environ 3000 ans étal. BP et est associée 
au  réchauffement mi-holocène enregistré entre 5000 et 3500 ans étal. BP (Gajewski et al., 
2000; Mayewski et al., 2004; Viau et al., 2006). Une ouverture du paysage végétal se serait 
ensuite produite au Québec suite au refroidissement du Néoglaciaire tel que confirmé dans 
les données polliniques (Heim, 1976; Richard et al. 1982; Payette et Gagnon, 1985; 
Gajewski, 1987; Gajewski et al. 1993), l’activité dunaire (Filion, 1984), le niveau d’eau des 
lacs (Payette et Filion, 1993; Miousse et al., 2003) et l’accrétion du pergélisol (Allard et 
Seguin, 1987). Le refroidissement du climat a été démontré par une baisse des influx 
polliniques vers 3700 ans BP, baisse également observée par Allard et Séguin (1987) durant 
la même période. Nos résultats suggèrent cependant la persistance d’un couvert de type 
pessière, telle que mentionnée par Miousse et al. (2003) pour la même région. Il semble que 






Figure 5.13   Tableau synthèse des changements locaux (NP : Nappe Phréatique) et 
régionaux de la végétation et du climat à partir de l’analyse multi-indicateurs d’une 
tourbière près de Kuujjuarapik. Les indicateurs en noir proviennent de cette étude et 
ceux en gris de la littérature disponible. 
 
paysage aurait aussi été influencée par une augmentation de la fréquence des feux (Nichols, 
1972; Gagnon et Payette, 1985; Payette et Gagnon, 1985; Gajewski et al., 1993; Asselin et 
Payette, 2005). L’ouverture du paysage forestier ne serait donc pas synchrone dans le temps 
dans le Nord du Québec.  
Le développement de la tourbière reconstitué dans la présente étude est similaire à celui 
décrit par Arlen-Pouliot et Bhiry (2005), soit d’abord une période de fen riche suivant 
immédiatement le retrait des eaux de la mer de Tyrrell, puis une transition minérotrophe-
ombrotrophe entre 2900 et 1600 ans BP, et le développement d’une tourbière ombrotrophe 
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dans de nombreuses études portant sur les tourbières pergélisolées, tant au Québec (Couillard 
et Payette, 1985; Lavoie et Payette, 1995; Zimmerman et Lavoie, 2001; Bhiry et Robert, 
2006; Bhiry et al. 2007), que dans l’Ouest canadien (Zoltai, 1993; Vardy et al., 1997, 1998, 
2005; Dredge et Mott, 2003; Kuhry, 2008; Sannel et Kuhry, 2008, 2009) et en Europe 
(Jasinski et al., 1998; Blyakharchuk et Sulerzhitsky, 1999; Oksanen et al., 2001, 2003; 
Oksanen, 2006).  
Les résultats des analyses du δ18O de la cellulose des bryophytes semblent varier de façon 
synchrone aux changements des conditions trophiques (fen-bog-palse) de la tourbière : les 
valeurs sont minimales en début d’accumulation, puis augmentent graduellement jusqu’au 
début de la période ombrotrophe. Comme les environnements minérotrophes sont 
caractérisés par une nappe phréatique enrichie d’apports minéraux extra-locaux et que la 
composition isotopique du δ18O des bryophytes est en partie contrôlée par la position de la 
nappe phréatique (voir chapitre 4), les variations du δ18O dans la carotte KUJU-PA semblent 
donc témoigner dans le temps de la transformation fen/bog. Les valeurs très élevées entre 
4480-4340 ans BP, correspondant à la séquence de Paludella squarrosa et à un taux 
d’accumulation maximal, pourraient être associées à une légère baisse de la nappe phréatique 
favorisée par un climat plus chaud et sec. Cette hypothèse est soutenue par des 
enregistrements similaires de taux d’accumulations élevés durant cette période de temps dans 
d’autres tourbières nordiques (Allard et Seguin, 1987; Lavoie et Payette, 1995; Vardy et al., 
2000; Beaulieu-Audy et al., 2009) et par des bas niveaux lacustres (Miousse et al. 2003). 
Booth et al. (2005) suggèrent également, à partir d’une revue de la littérature exhaustive, un 
épisode de sécheresse généralisé dans l’hémisphère nord qui aurait sévi entre 4,3 et 4,1 ka 
BP. Par contre, Paludella squarrosa est une espèce qui croit en coussins épais (Cooper, 
1991), ce qui pourrait induire des conditions locales de nappe phréatique basse et non 
représentative de l’ensemble de la tourbière.  
La succession fen-bog dans la tourbière correspond également à la fin de la période chaude 
mi-holocène et au début du refroidissement enregistré entre 3700 et 3000 ans BP en milieu 
arctique et subarctique (Couillard et Payette, 1985; Lavoie et Payette, 1995; Oksanen et al., 
2001, 2003; Vardy, 2005; Bhiry et Robert, 2006; Oksanen, 2006; Bhiry et al., 2007). La 





autogène induite par l’accumulation de matière organique qui isole progressivement la 
végétation de la nappe phréatique locale (Payette et Rochefort, 2001). Le fait que plusieurs 
tourbières à pergélisol aient enregistré ce passage au cours de la même période de temps, 
associée à un refroidissement général du climat, indique probablement que le passage à des 
conditions climatiques plus froides a induit dans le secteur 1) le passage à des conditions 
ombrotrophes favorisant le développement du pergélisol à cause du caractère isolant de la 
sphaigne (Zoltai, 1993; Blyakharchuk et Sulerzhitsky, 1999; Zimmermann et Lavoie, 2001; 
Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005; Kuhry, 2008) ou 2) la formation du pergélisol favorisant 
l’implantation d’une végétation de type ombrotrophe en soulevant la tourbe et en isolant la 
nappe phréatique (Jasinski et al., 1998; Vardy et al., 1998; Oksanen et al., 2001, 2003; 
Oksanen, 2006).  
Notre étude ne permet pas de trancher la question, par contre, l’augmentation à partir de 
3000 ans BP des valeurs du δ18O des sphaignes et les valeurs très élevées à partir de 1800 
ans BP (fig. 5.1.4) pourraient indiquer l’isolement rapide des mousses de la nappe phréatique 
par l’effet d’un début de croissance du pergélisol. Même si le sommet de la palse est daté à 
400 ans BP, il est possible que le pergélisol ait été actif bien avant cette date, et ce, sans 
favoriser d’arrêt d’accumulation de la tourbe (Kuhry, 2008). D’ailleurs, la plupart des études 
en milieu subarctique et arctique au Québec indiquent des périodes de développement du 
pergélisol variables à l’intérieur d’une même tourbière, et ce, dès 3670 ans BP (Allard et 
Séguin, 1987; Bhiry et Robert, 2006; Bhiry et al. 2007). Couillard et Payette (1985) ont 
démontré que les palses d’un site près de la rivière aux Feuilles, au Nouveau-Québec, n’ont 
pas toutes le même âge et que le pergélisol aurait commencé dès 3200 étal. BP, alors que 
Gahé et al. (1987), dans la région de la baie d’Ungava, ont mentionné un début du pergélisol 
de plateau palsique vers 1800 étal. BP. Les conditions climatiques propices à un 
développement de pergélisol dans les tourbières, soit un climat froid et sec (Matthews et al., 
1997; Payette et Delwaide, 2000; Kuhry, 2008), auraient donc pu être mis en place dès 3000 
ans étal. BP dans la région. La diminution du taux d’accumulation durant cette période 
supporterait également cette hypothèse de même que la présence de matériel ligneux entre 
3000 et 2400 ans étal. BP (Camill, 1999; Camill et al., 2001), deux indices suggérant un 
assèchement de la tourbe par une baisse de la nappe phréatique engendrée par la persistance 





région est également supportée par la hausse des influx polliniques entre 1400 et 1100 ans 
étal. BP dans la carotte KUJU-PA. Le fait que les influx d’à peu près tous les taxons aient 
augmenté de façon simultanée, et ce, durant une période de faible accumulation 
sédimentaire, le tout jumelé aux valeurs élevées du δ18O et à l’implantation des sphaignes, 
supporte l’idée du développement du pergélisol antérieur au PAG. Par contre, il n’est pas 
exclu que les indices énumérés précédemment soient le produit d’autres facteurs autogènes 
inhérents au développement de la tourbière. L’hypothèse ici développée d’une arrivée rapide 
du pergélisol dans la région reste sujette à discussion et laisse une ouverture pour une étude 
plus poussée sur le sujet. 
La formation de pergélisol est également visible dans la carotte KUJU-PD, particulièrement 
par la hausse exceptionnelle des influx polliniques vers 136 ans avant l’actuel et par la 
diminution du taux d’accumulation qui indiquent probablement un arrêt de l’accumulation 
organique. Ce niveau correspond également à la présence de matériel ligneux très 
décomposé, typique de la surface de palses ou plateaux palsiques très secs, et à une baisse du 
niveau de la nappe phréatique. Par contre, les valeurs plutôt faibles du δ18O n’indiquent pas 
de baisse de la nappe phréatique, mais elles pourraient dans ce cas-ci représenter une baisse 
des précipitations d’été (chapitre 4), ce qui concorde avec une baisse observée du niveau de 
certains lacs dans le Nord du Québec au PAG (Payette et Filion, 1993; Miousse et al., 2003).  
Le soulèvement maximal de cette section de la tourbière par le pergélisol aurait donc été 
postérieur à celui de la palse KUJU-PA, et probablement jamais aussi élevé étant donné 
l’absence de perturbation dans les horizons stratigraphiques. Un niveau de matériel ligneux 
et très décomposé aux environs de 600 ans BP, de même qu’un taux d’accumulation 
sédimentaire très lent entre 1370 et 660 ans BP (0,21 mm/année) et un bas niveau de la 
nappe phréatique pourrait supporter l’hypothèse de la présence du pergélisol durant cette 
période, ce qui serait en accord avec la carotte KUJU-PA, ainsi qu’avec le début de la 
formation du pergélisol daté à 1600 BP dans la région par Bhiry et Robert (2006), de même 
qu’avec les périodes particulièrement favorables au développement du pergélisol dans le 







      5.3.2   Dégradation du pergélisol et reprise végétale 
 
      La dégradation actuelle du pergélisol dans le secteur de Kuujjuarapik est visuellement 
éloquente, avec la présence de plusieurs mares de thermokarst adjacentes aux palses ainsi 
qu’à l’effondrement latéral de gros blocs de tourbe. La carotte KUJU-PD suggère une fonte 
du pergélisol et une reprise végétale subséquente aux alentours de 1950. Dans le Nord du 
Québec, la fonte du pergélisol dans les tourbières aurait commencé dès la fin du 19
e
 siècle 
(Laprise et Payette, 1988), mais c’est surtout au milieu du 20e siècle que la fonte se serait 
intensifiée et répandue (Laprise et Payette, 1988; Laberge et Payette, 1995; Payette et al., 
2004; Thibault et Payette, 2009), résultat du réchauffement climatique récent comme 
l’atteste la fonte du pergélisol dans plusieurs autres régions du monde (Matthews et al., 
1997; Vitt et al., 2000; Beilman et al., 2001; Luoto et Seppala, 2003; Camill, 2005). La 
reprise végétale suite à la fonte du pergélisol dans la carotte KUJU-PD est caractérisée par 
une végétation quasi exclusive de sphaignes, un taux d’accumulation extrêmement rapide de 
l’acrotelme (3,13 mm/année) et un bas niveau de la nappe phréatique. La valeur très basse du 
δ18O aux environs de 0 an BP pourrait être due à la présence de l’eau de fonte de la palse et à 
un environnement de dépression/platière représentatif de la succession végétale après la 
fonte du pergélisol (Turetsky et al. 2000; Camill, 2001; Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005). La 
surface de la carotte KUJU-PD correspond à un environnement de petites buttes de 
Sphagnum fuscum colonisées par Betula glandulosa, Ledum groenlendicum et Rubus 
chamaemorus, témoignant de conditions plutôt sèches. Plusieurs autres études ont montré 
une hausse du taux d’accumulation lors de la reprise végétale suite à la fonte du pergélisol 
(Robinson et Moore, 2000; Turetsky et al., 2000; Vitt et al., 2000; Camill et al., 2001), 
principalement associée au changement du type de végétation induit de la disponibilité en 
eau (ligneux vers sphaignes) et aux conditions climatiques favorables à la productivité 









      5.3.3   Dynamique du carbone  
 
      La dynamique de la séquestration et des émissions de carbone à la surface d’une 
tourbière à palses est complexe. De façon générale, une tourbière emmagasine plus de 
carbone sous forme de matière organique qu’elle n’en relâche sous forme de CO2 et de CH4 
(Gorham, 1991; Francez, 2000). Dans une tourbière à palses, le pergélisol empêche la 
décomposition du matériel organique gelé, de même que l’accumulation organique. Le taux 
d’accumulation à long terme du carbone (LORCA) de la carotte de la palse de 18,5 g C m² 
an
-1
 est équivalent à ceux présentés par Vardy et al. (2000) dans l’Ouest canadien ainsi que 
Turunen et al. (2002) et Oksanen et al. (2003, 2006) en Europe. À l’échelle du Québec 
nordique, le LORCA de la palse étudiée est plus faible que ceux reconstitués dans les régions 
de La Grande, à la Baie James (Garneau et al., en prép.), mais plus élevé que ceux de 
tourbières minérotrophes à LaForge et plus élevé ou égal à des tourbières ombrotrophes de la 
région d’Eastmain (Loisel et Garneau, 2010; van Bellen et al., soumis; Garneau et al., en 
prép.). Par contre, plusieurs sites de la Baie James ont enregistré une hausse de 
l’accumulation du carbone aux environs de 1000 ans BP, ce qui n’est pas le cas des carottes 
KUJU-PA. L’absence d’une telle augmentation entre 1000 et 400 ans BP est peut-être 
associée au ralentissement de l’accumulation organique, mais également à la décomposition 
rapide en surface de la palse induite par les conditions plus sèches. En effet, certaines études 
ont enregistré des taux d’émissions de CO2 plus élevés à la surface des palses que dans les 
endroits sans pergélisol (Turetsky et al., 2007; Dorrepaal et al., 2009), ce qui supporte l’idée 
d’une décomposition active.   
Oksanen (2006) a calculé un LORCA de 9 g C m² an
-1
 pour le taux d’accumulation net du 
mollisol d’une palse, ce qui correspond à la valeur de 10 g C m² an-1 entre 1200 et 400 ans 
BP de la carotte KUJU-PA et des valeurs de 10 et 7,9 g C m² an
-1
 entre 1370-660 et 140-50 
ans BP de la carotte KUJU-PD, et renforce l’hypothèse de la présence d’épisodes froids et 








      5.3.4   La pertinence du δ18O des bryophytes comme indicateur climatique 
 
Les résultats des échantillons de surface présentés au chapitre 4 indiquent que les valeurs de 
la composition isotopique de l’oxygène des bryophytes dans les tourbières varient selon le 
biotope, autrement dit, selon la source d’eau qui les alimente. Dans une même tourbière, les 
valeurs δ18O des buttes sont plus élevées que celle des dépressions, car l’eau provient 
uniquement des précipitations d’été récentes, alors que celle utilisée par les mousses de 
dépressions provient de la nappe phréatique. Les valeurs du δ18O de la carotte KUJU-PD, 
comparées aux valeurs de la position de la nappe phréatique inférée de l’analyse des 
thécamibes (Lamarre, 2010), supportent cette observation par des variations synchrones des 
deux paléo-indicateurs. Daley et al. (2010) ont également mentionné une concordance entre 
les valeurs δ18O des sphaignes et les variations de la nappe phréatique d’une tourbière du 
nord de l’Angleterre. Les valeurs du δ18O de la cellulose des bryophytes seraient donc un 
indicateur d’humidité en premier lieu. Selon Charman et al. (2009), la position de la nappe 
phréatique dans les tourbières serait le résultat du déficit annuel en eau, soit la quantité de 
précipitations moins l’évaporation au cours d’une année. Le δ18O des mousses serait donc 
représentatif du déficit annuel, où les paramètres de températures et de quantité de 
précipitations qui en sont responsables sont difficiles, voire impossibles à isoler à partir de 
matériel fossile. 
Dans le cadre de cette étude, l’utilisation de l’indicateur isotopique δ18O aura permis de 
supporter les hypothèses sur les changements trophiques et hydroclimatiques au sein de la 
tourbière, comme l’ombrotrophisation du site et l’accrétion du pergélisol. Les résultats des 
régressions entre les δ18O de surface et les paramètres météorologiques ont également permis 
d’entrevoir un possible contrôle des températures sur la composition isotopique de l’eau des 
dépressions, et de la quantité de précipitations en été sur celle de l’eau des buttes. 
Malheureusement, le petit nombre de sites inclus dans ces régressions nous oblige à être 
prudents dans l’interprétation du contrôle climatique sur la composition isotopique de 
l’oxygène des bryophytes. De plus, une telle interprétation nécessiterait obligatoirement une 
analyse des macrorestes afin de déterminer la nature du biotope associé à la mousse 





également un indicateur complémentaire nécessaire, en ce sens qu’elle permettrait de 
reconstituer les variations non similaires avec les valeurs du δ18O, et donc possiblement 
d’interpréter ces différences en terme climatique.  
Dans la carotte KUJU-PA, les valeurs du δ18O entre 5000 et 4400 ans BP augmentent 
graduellement, ce qui pourrait être interprété comme une hausse de la température moyenne 
annuelle, car l’analyse macrofossile indique un environnement minérotrophe stable. Par 
contre, le reste de la carotte indique des changements stratigraphiques et polliniques 
importants, ce qui rend l’interprétation climatique à partir des résultats du δ18O 
particulièrement hasardeuse. De fait, aucun refroidissement n’est perçu par les données δ18O 
suite à la période chaude mi-holocène, ni de réchauffement à l’époque médiévale. L’analyse 
du δ18O à des fins de reconstitutions paléoenvironnementales semble donc plus utile dans 
l’interprétation des changements topographiques et hydrologiques dans la tourbière que pour 




      5.3.5   Synthèse 
 
      L’histoire du développement de la végétation régionale établie par les résultats de cette 
étude est en accord avec les résultats des travaux antérieurs pour la période mi-holocène à 
l’actuel (Heim, 1976; Richard et al. 1982; Filion, 1984; Payette et Gagnon, 1985; Gajewski, 
1987; Gajewski et al. 1993). Suite à la déglaciation, le territoire a été colonisé par une 
végétation de toundra forestière, à laquelle a succédé une phase d’afforestation favorisant le 
développement d’une forêt de type pessière. Une ouverture du paysage forestier suite à la 
dégradation climatique du néoglaciaire a ensuite été enregistrée dans la région, suggérée par 
la baisse importante des influx polliniques observée. Au niveau local, le développement de la 
tourbière interprété par Arlen-Pouliot et Bhiry (2005), soit une première phase minérotrophe 
suivie de l’ombrotrophisation du site vers 1700 ans BP, puis de la formation des palses au 
PAG, est conforme à nos résultats. Les résultats de l’analyse pollinique, du δ18O de la 
cellulose des mousses et de la perte au feu permettent toutefois de reconnaitre certains 





et la formation du pergélisol. En effet, les résultats permettent de poser l’hypothèse de 
l’apparition du pergélisol dans la région bien avant le PAG, dès la période néoglaciaire vers 
3000 ans BP, ce qui a déjà été mentionné dans le secteur plus nordique du Québec (Couillard 
et Payette, 1985; Allard et Seguin, 1987; Gahé et al., 1987; Bhiry et Robert, 2006; Bhiry et 
al., 2007). Le début de la dégradation du pergélisol est synchrone à celui observé par Laprise 




Les taux d’accumulation du carbone dans cette tourbière à pergélisol correspondent à ceux 
mentionnés par Vardy et al. (2000), Turunen et al. (2002), Oksanen et al. (2003) et Oksanen 
(2006), à savoir un ralentissement de l’accumulation lors de l’installation du pergélisol, un 
arrêt de l’accumulation avec la formation de la palse, une décomposition rapide en surface 
suite à l’isolement de la nappe phréatique, puis une reprise végétale très rapide lors de la 










      Les changements climatiques actuels et leurs effets sur les écosystèmes tourbeux sont de 
plus en plus étudiés afin de mieux prévoir leur réaction face au climat changeant. Plusieurs 
variations climatiques sont survenues pendant l’Holocène et l’étude de ces dernières sur la 
dynamique des tourbières, à l’aide d’archives paléoécologiques comme les sédiments 
tourbeux, permet de comprendre leur réponse face à ces variations. À ce jour, de nombreuses 
méthodes paléoécologiques appliquées aux tourbières, la plupart permettant l’interprétation 
climatique, se sont avérées incapables de quantifier de façon précise les changements 
climatiques tels que les variations de températures ou de la quantité des précipitations. 
Cependant, depuis quelques années, les méthodes d’analyses isotopiques à des fins de 
reconstitutions climatiques sont étudiées dans l’optique de développer un indicateur qui soit 
précis et fiable dans le temps. Les compositions isotopiques du carbone, de l’hydrogène et de 
l’oxygène des bryophytes dans les tourbières ont été étudiées afin d’en déduire un signal 
hydroclimatique (Loisel et al. 2010) ou de températures (Pendall et al., 2001; Taylor, 2007). 
En ce qui concerne les isotopes de l’oxygène, où le lien entre le δ18O des mousses et de l’eau 
de source a été bien établi (Ménot-Combes et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005; Daley et al., 
2010), le consensus au sujet d’une relation avec le climat, notamment les températures, fait 
toujours défaut. 
C’est dans ce contexte que se situe la présente étude, dont l’objectif principal fut d’étudier le 
potentiel paléoclimatique du δ18O de la cellulose des bryophytes dans les tourbières afin de 
déterminer la signification des variations du δ18O dans le temps (carottes) et dans l’espace 
(surface). Trois sous-objectifs principaux avaient été posés en regard au volet surface : 1) 
déterminer la source de l’eau utilisée par les bryophytes de différents biotopes, 2) déterminer 





bryophytes et 3) étudier le contrôle climatique (température et précipitation) sur la 
composition isotopique de l’eau de source et celle des bryophytes. 
À cette fin, la relation entre les compositions isotopiques δ18O des échantillons modernes 
d’eau à la surface de la tourbière et d’eau capillaire dans les mousses avec celles du δ18O de 
la cellulose des mousses (sphaignes et Drepanocladus sp.) a été étudiée, de même que la 
relation entre le δ18O de la cellulose des mousses et certains paramètres climatiques 
(température, quantité de précipitation et humidité relative).  
Les résultats de la présente étude ont démontré que la source de l’eau capillaire utilisée par 
les mousses lors de la photosynthèse n’était pas la même selon le type de biotope. En effet, 
les bryophytes croissant sous forme de buttes surélevées par rapport au niveau de la nappe 
phréatique sont influencées par l’eau des précipitations récentes, soit les précipitations 
estivales enrichies en 
18
O lors de la saison de croissance. Par contre, les bryophytes qui 
colonisent les dépressions et donc qui croissent très près ou au même niveau que la nappe 
phréatique de la tourbière, présentent des compositions δ18O plus faibles, donc influencées 
par l’eau de la nappe phréatique dont la composition isotopique se situe plus près de la 
moyenne annuelle des précipitations (Emili et Price, 2006). Les compositions isotopiques 
δ18O de la cellulose des échantillons de bryophytes collectés suivent la même tendance que 
les échantillons d’eau, c’est-à-dire que la cellulose des mousses de buttes est toujours plus 
enrichie en 
18
O que celle des mousses de dépressions. Ces résultats démontrent qu’à 
l’intérieur d’une même tourbière, la composition isotopique des végétaux peut fluctuer de 
façon significative selon la source d’eau. 
Ces résultats ne sont pas en soi révolutionnaires, plusieurs auteurs ayant par le passé observé 
une différence dans la composition isotopique de l’oxygène de la cellulose des bryophytes 
selon les espèces végétales et leur biotope associé (Aravena et Warner, 1992; Ménot-Combes 
et al., 2002; Zanazzi et Mora, 2005). Par contre, la présente étude démontre que la différence 
n’est pas attribuable à l’évaporation de l’eau en surface, mais bien à la provenance de l’eau 
de source utilisée par les plantes. En effet, l’activité évaporatoire est faible, autant dans les 
buttes que dans les dépressions. De plus, le même phénomène a été observé dans plus d’une 
dizaine de tourbières de zones bioclimatiques différentes, ce qui renforce les conclusions au 





observé de différence significative entre le δ18O de différentes espèces ou biotopes (Taylor, 
2007; Daley et al., 2010), ce qui suggère que l’amplitude thermique élevée dans le nord-est 
de l’Amérique du Nord, et donc l’étendue des compositions isotopiques des précipitations sur 
une année, soit responsable de la différence enregistrée. À ce sujet, il serait intéressant de 
conduire une étude plus poussée sur la variabilité du signal δ18O dans des tourbières de 
milieux à forte amplitude thermique et dans d’autres tourbières de régions climatiques à 
l’amplitude thermique plus limitée, voire des régions où la croissance des végétaux est 
continue sur l’ensemble de l’année. Une étude comportant plus d’échantillons par site sur une 
plus longue période de temps serait également bénéfique.  
Les relations établies entre la composition isotopique des bryophytes et les paramètres 
climatiques indiquent également une influence différente entre les buttes et les dépressions. 
Alors que les buttes semblent influencées par la quantité de précipitations d’été, les 
dépressions présentent de fortes relations avec la température et la quantité de précipitations 
annuelles. Ces relations différentes supportent les conclusions précédentes sur la provenance 
différente de l’eau de source. Par contre, le nombre de sites inclus dans ces relations (7) rend 
les conclusions difficiles au sujet du véritable conducteur de la variabilité. Les résultats de 
ces relations sont donc à considérer avec prudence et doivent être pris comme un indice de la 
variabilité temporelle, et non comme une formule de modélisation. Afin d’améliorer l’étude 
du contrôle climatique sur la composition isotopique des bryophytes dans les tourbières, une 
recherche plus poussée considérant un plus grand nombre de tourbières, comportant un 
échantillonnage plus important et mesurant les paramètres climatiques in situ pour chacun 
des sites serait nécessaire. La collecte d’échantillons de précipitations devrait également être 
effectuée, et ce, sur toute l’année, afin de valider le contrôle climatique sur la composition 
isotopique annuelle des précipitations.  
Bien que les tourbières ombrotrophes soient privilégiées dans les études paléoclimatiques, 
nos résultats indiquent que les milieux minérotrophes ne réagissent pas différemment des 
milieux ombrotrophes dans l’enregistrement du signal isotopique. Les mêmes tendances sont 
observées, à savoir un enrichissement du δ18O des buttes par rapport à celui des dépressions. 
Il semblerait donc que les deux types de tourbières puissent fournir le même indice de 





Afin de mieux comprendre la variabilité du δ18O des bryophytes dans le temps, l’analyse a 
également été conduite sur des carottes de tourbe d’une tourbière à palses de la région 
subarctique québécoise, conjointement à d’autres indicateurs climatiques et trophiques 
(analyse sporopollinique, stratigraphique et contenu en carbone). Dans un premier temps, 
l’histoire végétale locale et régionale a été reconstruite afin d’en déduire des changements au 
niveau climatique et de l’évolution de la tourbière. Les changements observés corroborent 
ceux d’autres études dans le secteur, tant au niveau régional (Heim, 1976; Richard et al., 
1982; Filion, 1984; Payette et Gagnon, 1985; Gajewski, 1987; Gajewski et al., 1993) que 
local (Arlen-Pouliot et Bhiry, 2005). Entre 5000 et 3700 ans BP, une période de 
réchauffement climatique graduel a été observée, puis un refroidissement associé à la période 
néoglaciaire est survenu. Au niveau de la tourbière, l’accumulation a commencé sous forme 
de tourbière minérotrophe, puis a évolué vers un milieu ombrotrophe aux environs de 1800 
ans BP. Ces données nous permettent de porter des conclusions sur la signification de la 
variabilité des valeurs du δ18O de la cellulose des bryophytes dans le temps. En effet, la 
hausse la plus importante des valeurs du δ18O dans la carotte KUJU-PA correspond à la 
période d’ombrotrophisation du site, sans réchauffement climatique observable, ce qui 
suggère, selon nos données de surface, l’influence d’un changement topographique sur les 
valeurs du δ18O. L’accrétion du pergélisol pourrait également être en cause, car la croissance 
des palses et des plateaux palsiques entraîne un soulèvement de la tourbe par rapport à la 
nappe phréatique, ce qui restreint l’apport d’eau aux précipitations récentes. À ce sujet, les 
résultats de cette étude supportent l’hypothèse d’un début du pergélisol antérieur au PAG et 
variable à l’intérieur de la tourbière.  
Nos résultats démontrent également qu’il semble exister une corrélation entre les variations 
du δ18O et celles de la position de la nappe phréatique inférée de l’analyse des thécamibes 
(Lamarre, 2010). Lorsque la position de la nappe phréatique est plus près de la surface, les 
valeurs du δ18O des mousses sont plus faibles. Ces données renforcent les conclusions des 
échantillons de surface et impliquent l’influence de la position de la nappe phréatique sur les 
valeurs du δ18O. L’évènement de sécheresse proposé par les valeurs élevées du δ18O dans la 
carotte KUJU-PA entre 4,4 et 4,3 ka BP (Booth et al., 2005) supporte également cette 
hypothèse. Cependant, d’autres facteurs sont également à prendre en considération, comme la 





nappe phréatique sans forcément qu’il y ait de changement au niveau de la position de la 
nappe (Nichols et al., 2009).  
À la lumière de ces résultats, l’interprétation du signal δ18O de la cellulose des bryophytes 
dans les tourbières semble être un indicateur intéressant pour l’interprétation des 
changements hydroclimatiques. Par contre, une telle interprétation nécessiterait l’analyse des 
macrofossiles du matériel analysé afin de bien connaître les changements qui ont pu survenir 
au niveau de la microtopographie. L’analyse conjointe du niveau de la nappe phréatique par 
les assemblages de thécamibes serait aussi fortement suggérée, afin d’observer la 
concordance des variations et de possiblement interpréter les divergences en termes 
climatiques (ex. changements de température ou de la saisonnalité des précipitations). 
Également, l’analyse du δ18O dans les tourbières semble potentiellement efficace dans 
l’interprétation d’évènements climatiques majeurs comme des sécheresses sévères, mais 
moins pour les changements de faibles amplitudes. À ce niveau, la présente étude n’est pas 
parvenue à inférer des valeurs précises de changements de températures aux variations du 
δ18O des bryophytes, car les facteurs de variations semblent trop nombreux afin d’en isoler un 
seul. Selon les résultats de cette étude, les conclusions des analyses du δ18O des bryophytes 
dans les tourbières doivent être faites avec prudence et ne pas tendre à la généralisation. 
Cependant, la poursuite de la recherche dans ce domaine est souhaitable considérant le 









RÉSULTATS – COMPOSITION ISOTOPIQUE DES ÉCHANTILLONS D’EAU DE 





















Tableau 1    Résultats des valeurs du δ18O et du δ2H (vs V-SMOW) des échantillons d’eau de 
surface et d’eau capillaire collectés à l’été 2009 (erreur analytique de ± 0,05 ‰ pour l’18O et 


















Mer bleue 24-mai Bog Dépression -11,57 -9,93 
   Mer bleue 24-mai Bog Dépression -12,36 -9,42 
   Mer bleue 24-mai Bog Butte -12,16 -4,54 
   Mer bleue 24-mai Bog Butte -12,48 -9,63 
   Mer bleue 24-mai Bog Dépression -12,02 -5,47 
   Mer bleue 24-mai Bog Butte -11,44 -4,85 
   Mer bleue 24-mai Bog Butte -12,14 -6,19 
   Mer bleue 21-juil Bog Dépression -10,72 -10,66 
  
0 
Mer bleue 21-juil Bog Dépression -11,26 -5,54 
  
14 
Mer bleue 21-juil Bog Platière -11,06 -6,50 -73,7 -49,5 8 
Mer bleue 21-juil Bog Butte -10,79 -6,11 -72,2 -51,9 34 
Mer bleue 14-août Bog Dépression -10,22 -10,07 
  
0 
Mer bleue 15-août Bog Dépression -10,79 -4,46 
  
14 
Mer bleue 16-août Bog Platière -10,81 -5,90 
  
10 
Mer bleue 14-août Bog Butte -10,57 -4,00 
  
32 
Frontenac 16-juin Fen Dépression -7,77 
   
0 
Frontenac 16-juin Fen Dépression -8,17 -5,62 
  
5 
Frontenac 16-juin Fen Platière -8,02 -7,45 
  
2 
Frontenac 16-juin Fen Butte   -7,78 -3,78 
  
15 
Frontenac 16-juin Bog Dépression -8,97 
   
0 
Frontenac 16-juin Bog Dépression -9,24 -6,20 
  
5 
Frontenac 16-juin Bog Platière -9,51 -3,80 
  
15 
Frontenac 16-juin Bog Butte   -9,28 -2,21 
  
30 
Frontenac 23-juil Fen Dépression -8,07 
   
0 
Frontenac 23-juil Fen Dépression -8,66 -7,92 -61,5 -59,6 4 
Frontenac 23-juil Fen Dépression -8,64 -7,67 -62,1 -53,6 5 
Frontenac 23-juil Fen Platière -9,53 -8,09 
  
4 
Frontenac 23-juil Fen Butte -8,84 -5,12 
 
-47,2 17 
Frontenac 23-juil Bog Dépression -9,33 
   
0 
Frontenac 23-juil Bog Dépression -9,26 -7,66 -64,7 -55,0 4 
Frontenac 23-juil Bog Platière  -9,38 -5,13 
  
10 
Frontenac 23-juil Bog Butte -9,31 -4,52 -66,7 -44,2 28 
Frontenac 20-août Fen Dépression -4,68 -2,10 
  
2 
Frontenac 20-août Fen Butte -7,87 -0,48 
  
21,5 
Frontenac 20-août Fen Dépression -6,83 -3,88 
  
1 
Frontenac 20-août Fen Platière -7,69 -4,24 
  
11 
Frontenac 20-août Fen Platière -8,02 -6,73 
   Frontenac 20-août Fen Dépression -7,49 
    Frontenac 20-août Bog Platière -10,04 -6,26 
   Frontenac 20-août Bog Butte -8,44 -2,06 
   Frontenac 20-août Bog Dépression -3,66 
























Lac des Sables 23-juin Bog Dépression -12,17 -10,25 
  
2 
Lac des Sables 23-juin Bog Platière -7,23 
   
30 
Lac des Sables 23-juin Bog Butte -12,59 -4,88 
  
50 
Lac des Sables 17-juil Bog Dépression -11,92 -9,67 -71,5 -69,8 5 
Lac des Sables 17-juil Bog Butte -12,02 -7,88 -83,7 -63,5 30 
Lac des Sables 16-août Bog Dépression -10,63 -8,42 
   Lac des Sables 16-août Bog Dépression -11,97 -6,18 
   Lac des Sables 16-août Bog Butte 
 
-6,93 
   Lac des Sables 16-août Bog Butte 
 
-11,31 
   Baie Comeau Juin Bog Platière -9,97 -8,00 
  
5 
Baie Comeau Juin Bog Butte -12,13 -11,38 
   Baie Comeau 26-juil Bog Dépression -8,42 
   
0 
Baie Comeau 26-juil Bog Dépression -9,43 -7,01 -64,3 -58,1 12 
Baie Comeau 26-juil Bog Platière -8,84 -9,79 
  
28 
Baie Comeau 26-juil Bog Butte -8,90 -9,61 -66,5 -76,2 54 
Havre Saint-Pierre Juin Bog Platière -8,46 -7,85 
   Havre Saint-Pierre Juin Bog Butte -8,49 -5,33 
   Havre Saint-Pierre 22-juil Bog Dépression -3,93 
   
0 
Havre Saint-Pierre 22-juil Bog Dépression -7,63 -6,78 -55,6 -50,9 2,5 
Havre Saint-Pierre 22-juil Bog Platière -7,00 -5,39 
  
7 
Havre Saint-Pierre 22-juil Bog Platière -7,19 -4,67 
  
12 
Havre Saint-Pierre 22-juil Bog Butte -6,02 -4,70 -36,4 -41,7 37 
Abeille 12-juil Fen Dépression -12,19 -12,17 -97,5 -98,7 0 
Abeille 13-juil Fen Dépression -13,69 -14,15 
  
0 
Abeille 14-juil Fen Platière -11,75 -11,97 
  
0 
Abeille 15-juil Fen Platière -15,46 -14,98 
  
0 
Abeille 16-juil Fen Butte -11,12 -10,06 -92,9 -80,7 35 
Abeille 12-juil Fen Butte -17,40 -13,10 
  
20 
Abeille 20-août Fen Dépression -14,00 -13,62 
  
0 
Abeille 20-août Fen Dépression -15,07 -15,14 
  
0 
Abeille 20-août Fen Platière -13,25 -12,98 
  
10 
Abeille 20-août Fen Platière -15,72 -15,69 
  
3 
Abeille 20-août Fen Butte -14,16 -13,38 
  
27 
Abeille 20-août Fen Butte -14,75 -13,70 
  
45 
Pylone 12-juil Fen Dépression -14,16 -14,15 -104,1 -105,8 
 Pylone 12-juil Fen Platière -14,09 -13,27 
   Pylone 12-juil Fen Butte -14,29 -8,84 -105,1 -72,5 
 Pylone 12-juil Fen Butte -15,30 -11,70 
   Pylone 21-août Fen Platière -13,81 -13,85 
  
3 





Pylone 21-août Fen Butte -12,40 
    Eastmain 17-juin Bog Dépression -11,53 
    Eastmain 17-juin Bog Platière -12,44 -11,72 
   Eastmain 17-juin Bog Butte -12,57 -11,78 
   Eastmain 17-juin Bog Butte -12,64 -10,51 
   Eastmain Juillet Bog Dépression -10,53 






















Eastmain Juillet Bog Platière -10,51 
    Eastmain Juillet Bog Butte -10,38 
    Eastmain Juillet Bog Butte -9,78 
    Eastmain août Bog Dépression -10,99 -10,80 -81,5 -82,8 
 Eastmain août Bog Platière -11,01 -11,05 
   Eastmain août Bog Butte -11,23 -10,65 
   Eastmain août Bog Butte -11,28 -9,17 -86,3 -62,3 
 Kuujjuarapik 03-juil Fen Dépression -12,85 -11,19 
  
3,5 
Kuujjuarapik 03-juil Fen Dépression -13,86 
   
0 
Kuujjuarapik 03-juil Fen Dépression -13,26 -8,64 -99,1 -72,4 8,5 





Kuujjuarapik 03-juil Fen Platière -12,49 -10,57 
  
5 
Kuujjuarapik 03-juil Fen Platière -14,41 -8,66 
  
10 
Kuujjuarapik 03-juil Fen Butte -14,05 -8,48 -100,2 -70,4 8,5 
Kuujjuarapik 03-juil Fen Butte -12,74 -7,26 -94,7 -65,6 24,5 
LG2-Fen 06-juil Fen Dépression -10,37 
   
0 
LG2-Fen 06-juil Fen Dépression -14,80 -14,89 -104,4 -106,4 0 
LG2-Fen 06-juil Fen Platière -10,42 -9,27 
  
8 
LG2-Fen 06-juil Fen Platière -14,66 -9,48 
  
10 
LG2-Fen 06-juil Fen Butte -10,42 -8,93 -83,4 -68,0 27 
LG2-Bog 06-juil Bog Dépression -9,99 
   
0 
LG2-Bog 06-juil Bog Dépression -12,77 -12,66 -92,0 -92,4 0 
LG2-Bog 06-juil Bog Platière -12,82 -7,75 
  
22 
LG2-Bog 06-juil Bog Butte -12,99 -7,69 -89,4 -54,6 29,5 
Matagami 1 07-juil Bog Dépression -13,78 -13,06 -99,4 -103,5 6 
Matagami 1 07-juil Bog Butte -13,80 -12,55 -98,6 -101,6 48 
Matagami 1 07-juil Bog Butte -13,74 -12,69 -98,5 -104,0 22 
Matagami 1 07-juil Bog Butte  -13,73 -13,53 
  
23 
Matagami 2 07-juil Bog Dépression -13,35 
   
0 
Matagami 2 07-juil Bog Dépression -13,05 -12,37 -91,6 -91,4 10 
Matagami 2 07-juil Bog Butte -14,01 -12,11 
 
-95,7 28 
Matagami 2 07-juil Bog Butte -13,00 -13,81 -90,5 -106,1 24 
Val D'Or 08-juil Bog Dépression -14,53 -9,87 
  
19,5 
Val D'Or 08-juil Bog Dépression -14,60 -10,42 -101,3 -85,5 19 
Val D'Or 08-juil Bog Butte -14,58 -10,68 -99,2 -83,5 38 
Lavérendry 08-juil Fen Dépression -13,03 
   
0 
Lavérendry 08-juil Fen Dépression -12,61 -11,93 -89,2 -93,2 4 
Lavérendry 08-juil Fen Butte -12,86 -11,51 
  
18 









Tableau 2    Résultats des valeurs du δ18O (vs V-SMOW) des échantillons de cellulose des 









KUJU 1 17,21 S. lindbergii/S.rubellum butte Fen 9 
KUJU 2 16,11 S. riparium dépression Fen 3,5 
KUJU 3 18,87 S. fuscum butte Fen 24,5 
KUJU 7 17,72 S. lindbergii Platière Fen 5 
LG2 Bog 1 15,46 
 
dépression Bog 0 
LG2 Bog 3 19,88 S. fuscum butte Bog 29,5 
VD 1 20,08 S. fuscum butte Bog 38 
VD 3 20,25 S. capillifolum Platière Bog 19,5 
Front Drep #1 21,78 Drepanocladus sp. dépression Fen 4 
Front Drep #5 20,84 Drepanocladus sp. dépression Fen 4 
HSP 1 23,16 S. fuscum butte Bog 37 
HSP 2 23,97 S. fuscum Platière Bog 7 
HSP 4 20,9 S. jensenii Platière Bog 12 
HSP 6 23,13 S. rubellum 
 
Bog 0 
BC 1 22,69 S. fuscum butte Bog 54 
BC 2 23,09 S. fuscum/S. rubellum Platière Bog 28 
LG2 Fen 1 19,13 S. fuscum butte Fen 27 
LG2 Fen 2 17,6 S. subfulvum Platière Fen 8 
LG2 Fen 3 14,11 S. warnstorfii Platière Fen 10 
LG2 Fen 5 12,42 Drepanocladus sp. dépression Fen 0 
LAV 1 15,29 S. angustifolium butte Fen 18 
LAV 2 14,88 S. jensenii dépression Fen 4 
LAV 3 16,87 S. magellanicum/S. capillifolium butte Fen 37 




LDS 2 17,26 S. contortum butte Bog 
 
LDS 3 18,2 S. majus butte Bog 
 
LDS 4 16,25 S. majus dépression Bog 
 
LDS 5 15,96 S. jensenii dépression Bog 
 
MB 1 18,31 S. capillifolum butte Bog 32 
MB 2 17,48 S. capillifolum/S. magellanicum Platière Bog 10 
MB 3 17,48 S. fallax dépression Bog 14 













DREP.FR.16JN 21,1 Drepanocladus sp. dépression Fen 2 
HH.EAST 16,41 
S. angustifolium/S. capillifolium/S. 
fuscum butte Bog 
 
DEP.EAST 14,45 S. jensenii dépression Bog 
 
LH.EAST 16,7 S. angustifolium/S. rebellum butte Bog 
 
Platière.EAST 15,94 S. capillifolium Platière Bog 
 
MAT B1.1 19,08 S. fuscum butte Bog 48 
MAT B1.2 18,67 S. magellanicum butte Bog 22 
MAT B1.4 16,96 Pleurozium sp. dépression Bog 6 
MAT B2.1 16,31 S. fallax dépression Bog 10 
MAT B2.2 17,68 S. angustifolium butte Bog 24 
MAT B2.3 19,35 S. fuscum butte Bog 28 
FRONT 1 17,92 S. jensenii dépression Fen 2 
FRONT 2 19,32 S. capillifolium butte Fen 21,5 
FRONT 3 16,9 S. jensenii dépression Fen 1 
FRONT 4 17,79 S. papillosum Platière Fen 11 
FRONT 5 20,49 Drepanocladus sp. Fen 
 
FRONT 7 19,35 Drepanocladus sp. Fen 
 
FRONT 8 19,11 S. fuscum butte Bog 
 
FRONT 9 18,91 S. fallax dépression Bog 0 
DREP.MB.24MAI 15,71 Drepanocladus sp. dépression Bog 
 
AB.DEP 15,205 S. jensenii dépression Fen 0 
AB.BH 16,89 S. fuscum butte Fen 45 
AB.BM 13,04 S. jensenii dépression Fen 0 
AB.PLAT 13,81 S. lindbergii Platière Fen 3 
AB.BB 17,17 S. fuscum butte Fen 27 
AB.LAN 15,5 S. rubellum Platière Fen 10 
PYL.BF 18,33 S. rubellum butte Fen 
 
PYL.BUT.B 17,7 S. fuscum butte Fen 14,5 
PYL.PLAT 14,42 S. lindbergii Platière Fen 3 



















Tableau 1 Températures (°C) moyennes mensuelles de Août 2008 à Août 2009 et 
température de la saison de croissance (TSC). 































































FRONT B 17,4 14,1 6,4 1,1 -7,7 -16,1 -10,0 -4,4 4,7 9,4 14,6 16,1 19,9 14,8 
FRONT F 17,4 14,1 6,4 1,1 -7,7 -16,1 -10,0 -4,4 4,7 9,4 14,6 16,1 19,9 14,8 
MB 19,1 15,7 7,6 1,2 -7,7 -13,6 -7,4 -1,3 6,9 12,2 17,8 19,0 20,5 16,2 
LDS 16,1 13,2 5,3 -0,8 -10,5 -17,0 -9,6 -4,5 4,4 9,3 14,9 17,0 18,3 13,8 
BC 16,3 11,4 5,8 0,0 -10,7 -16,8 -9,5 -7,9 2,0 6,2 12,6 15,6 
 
12,3 
HSP 15,9 10,8 4,9 -0,6 -11,1 -15,5 -9,5 -8,9 0,8 5,3 12,2 14,7 
 
11,7 
LAV  17,2 13,1 5,5 -1,1 -12,3 -18,5 -11,1 -5,2 3,6 8,8 15,8 16,2 
 
12,9 
VD 16,3 11,5 4,3 -2,3 -14,2 -20,3 -13,5 -7,5 1,0 6,7 15,4 15,2 
 
13,1 
MAT1 15,6 10,7 3,8 -2,8 -16,7 -22,5 -16,1 -10,2 -1,6 4,7 14,7 14,5 
 
13,8 
MAT2 15,6 10,7 3,8 -2,8 -16,7 -22,5 -16,1 -10,2 -1,6 4,7 14,7 14,5 
 
13,8 
EAST 16,4 10,3 4,0 -2,9 -17,9 -24,6 -17,4 -13,1 -1,6 3,0 14,0 16,3 13,5 14,8 
LG2 F 16,4 9,3 3,2 -3,9 -18,9 -25,1 -19,5 -15,2 -2,3 1,1 12,9 16,2 
 
14,5 
LG2 B 16,4 9,3 3,2 -3,9 -18,9 -25,1 -19,5 -15,2 -2,3 1,1 12,9 16,2 
 
14,5 
AB 16,1 9,1 3,2 -4,9 -19,2 -26,3 -17,9 -15,0 -3,0 1,6 12,7 16,9 13,5 14,8 
PYL 15,9 7,9 2,1 -6,0 -20,2 -25,9 -18,0 -15,2 -4,1 -0,1 10,7 16,1 12,7 14,8 







Tableau 2 Quantité de précipitations (mm) moyenne mensuelle de Août 2008 à Août 2009 et 
quantité de précipitations de la saison de croissance (PSC). 































































FRONT B 157 83 116 67 134 55 65 36 104 140 144 131 48 578 
FRONT F 157 83 116 67 134 55 65 36 104 140 144 131 48 578 
MB 74 79 89 59 95 55 49 45 89 84 70 244 34 427 
LDS 68 138 112 78 180 95 76 41 103 98 172 64 9 542 
BC 115 112 90 93 144 56 42 34 128 68 99 127 
 
283 
HSP 90 146 82 122 120 72 46 40 134 74 50 124 
 
234 
LAV  n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. 
VD 61 66 84 64 97 35 59 44 76 77 33 172 
 
127 
MAT1 67 71 87 69 91 29 52 39 93 99 48 61 
  
MAT2 67 71 87 69 91 29 52 39 93 99 48 61 
 
197 
EAST 146 62 105 44 34 12 25 41 55 102 35 63 100 201 
LG2 F 106 95 106 77 33 16 17 40 35 92 28 21 
 
49 
LG2 B 106 95 106 77 33 16 17 40 35 92 28 21 
 
49 
AB 79 120 77 45 55 27 17 45 43 79 63 59 59 195 
PYL 61 106 79 38 23 9 8 15 21 58 49 58 107 271 







Tableau 3    Humidité relative (%) moyenne mensuelle de Août 2008 à Août 2009. 




























































FRONT B 83 82 81 82 81 79 80 66 65 69 79 86 81 
FRONT F 83 82 81 82 81 79 80 66 65 69 79 86 81 
MB 77 79 77 82 79 79 75 65 62 69 70 79 76 
LDS 84 86 85 87 81 78 78 66 68 69 75 84 83 
BC 80 79 76 77 76 68 73 64 65 64 76 82 
 
HSP 79 82 79 81 75 68 65 65 69 72 80 82 
 
LAV  n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. n.d. 
VD 82 84 87 91 90 82 74 64 66 68 66 82 
 
MAT1 78 75 81 85 77 71 76 66 74 70 67 81 
 
MAT2 78 75 81 85 77 71 76 66 74 70 67 81 
 
EAST 77 78 84 91 84 79 82 74 75 73 69 78 79 
LG2 F 76 80 84 90 79 71 76 71 71 71 66 74 
 
LG2 B 76 80 84 90 79 71 76 71 71 71 66 74 
 
AB 74 78 80 83 73 67 74 65 67 71 70 89 83 
PYL 75 81 85 90 84 81 85 75 72 74 73 75 81 


































Tb     Turfa Bryophytica (mousses et sphaignes), 
Th     Turfa herbaceae (plantes herbacées et arbustes) 
Tl      Turfa lignosa (arbres) 
Dg     Detritus granosus (matériel organique décomposé non-identifiable) 
Dh     Detritus herbosus (fragments de plantes herbacées de moins de 2 mm) 
Dl      Detritus lignosus (fragments de plantes ligneuses de moins de 2 mm) 
 
 
Symbole  +  1 2 3 4 
Abondance de chacun des 
composants par rapport à 
l'ensemble de l'échantillon 
(en %) 
Traces           
0 à 12,5 
Faible       
12,5 à 25 
Moyenne    
25 à 50 
Forte             
50 à 75 
Importante    
75 à 100 
 
 






























1 1 2 







   
2 1 1 
 8 3 
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80 




 12 3 





1  + 2 1  + 








2 1 1 
 
 + 
 20 4  +  + 
    
88 2 2  +  + 
   24 4 
 
 + 
    
92 2 1 1  + 
   28 4  +  +  + 
   
96 4  +  +  + 
   30 2 2 1  + 
   
100 3 1  +  + 
   32 1 3  +  + 
   
104 2 1  + 1 
   36 2 2  +  + 
   
108 2 2  + 
    40 2 
  
1  + 1 
 
112 4  + 
 
 + 






116 3 1 
 
 + 
   48 
 




1 1  + 
 52  + 4 
 
 + 
   
124 1 2 1  + 
   54 3 1  + 








 56 2 2  +  + 
   
132 2 1 1 
    60 3 1  +  + 
   
136 1 2  + 1 
   64  + 1  + 2 
   
140 
 
2 1 1 






 + 3 1 
















Tb Th Tl Dg Dh Dl Minéral 
152 
 
1 1 2  +  + 
 156 
 
2 1 1  + 
  160 
 
2 1 1  + 
  164 
 
 + 1 3 
   166 
  
1 2 1  + 
 168 3 1  +  + 
   172 
Glace  176 
 180 
 184 3  + 1  + 
   188 4  +  + 





 196  +  + 1 2 
 
1 
 200 1  +  + 2 
 
1 
 204 3  + 1  + 
   208 3 
 
1  + 
 
 + 
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   224 3 
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Tb Th Tl Dg Dh Dl Minéral 
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     7 4 
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    11 4  +  + 
    14,5 1 
 
1 2 
   19,5 4 
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   + 
 24,5 4    + 
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 28,5 3    + 1    + 
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